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Zusammenfassung
In dieser Arbeit wird anhand eines hoch aufgelo¨sten Atmospha¨renmodells (ECHAM5.3, T213) der
Einfluss des arktischen Meereises auf das Winterklima der Nordhemispha¨re im 20. Jahrhundert un-
tersucht. Um den Einfluss separat betrachten zu ko¨nnen, ist im Experiment die Meereisbedeckung
(SIC) ganzja¨hrig durch offenes Wasser am Gefrierpunkt ersetzt, welches dann mit einem Kontrolllauf
verglichen wird. Der im Experiment analysierte Effekt von drastisch reduziertem Meereis wird gegen-
u¨ber den grundlegenden Mechanismen der anthropogenen globalen Erwa¨rmung im prognostizierten
Sommerklima am Ende des 21. Jahrhunderts (A1B-Szenario Szenario) abgescha¨tzt, wenn die SIC
nur noch 12 % bis 20 % (August bis Oktober) der Fla¨che des 20. Jahrhunderts betra¨gt.
Es wird gezeigt, dass das Abschmelzen des Meereises A¨nderungen im Winter (Januar bis Ma¨rz) des
20. Jahrhunderts bis in die Subtropen hervorruft, wobei die lokalen Auswirkungen in der Arktis am
sta¨rksten sind. Die Erwa¨rmung der Atmospha¨re durch starke fu¨hlbare und latente Wa¨rmeflu¨sse aus
dem Arktischen Ozean ist auf den unteren Teil der Tropospha¨re und vorwiegend die hohen Breiten
beschra¨nkt, wa¨hrend u¨ber Sibirien eine signifikante Abku¨hlung erfolgt. Anders als durch eine groß-
ra¨umige Erwa¨rmung zu erwarten, reduziert sich der Luftdruck auf Meeresniveau (SLP) nur u¨ber der
westlichen Arktis, dem Nordosten Nordamerikas bis in den Nordatlantik. U¨ber Nordasien, Nordeu-
ropa und Gro¨nland nimmt der SLP hingegen zu, wodurch das winterliche Sibirienhoch sta¨rker wird
und u¨ber dem Nordatlantik an Einfluss gewinnt. Die großskalige atmospha¨rische Zirkulation wird
aufgrund eines kleineren meridionalen Temperaturgradienten abgeschwa¨cht und su¨dwa¨rts verlagert,
so dass sich der Subtropenjet bei 30°N fokussiert. Die 10 m Windgeschwindigkeit nimmt großra¨umig
außerhalb der Arktis ab. Des Weiteren verringeren sich die Variabilita¨t des SLP und der 2 m Tempe-
ratur in der Polarregion. Die fu¨hrenden Muster der Variabilita¨t (EOF Analyse) werden durch neue
Moden ersetzt, wobei die Arktische Oszillation weiterhin das dominante Muster bleibt.
Im Gegensatz zum 20. Jahrhundert, nimmt die planetare Zirkulation im Sommerklima des 21. Jahr-
hunderts an Sta¨rke zu und verlagert sich nach Norden. Die zonale Windgeschwindigkeit erho¨ht sich
u¨ber den mittleren Breiten im 21. Jahrhundert, wa¨hrend im 20. Jahrhundert dort eine Abnahme zu
verzeichnen ist. Die Temperatur der Atmospha¨re steigt besonders u¨ber den Polargebieten (wie im 20.
Jahrhundert) und im Bereich der Tropen in ho¨heren Schichten, wa¨hrend die Stratospha¨re abku¨hlt. In
den Subtropen und der Arktis nimmt der SLP großra¨umig ab und die maximale Variabilita¨t des SLP
erfa¨hrt eine Umverteilung aus der zentralen Arktis in die hohen Breiten. Der physikalische Prozess,
der die meiste Variabilita¨t des SLP erkla¨ren kann, bleibt eine Schwankung zwischen der zentralen
Arktis und den mittleren Breiten. Die im 20. Jahrhundert analysierten Auswirkungen einer voll-
sta¨ndigen Reduktion der SIC sind im zuku¨nftigen Sommerklima identifizierbar. Jedoch verursacht
der globale Temperaturanstieg Prozesse, die den Einfluss der Verringerung der SIC teilweise bis voll-
sta¨ndig u¨berlagern, ihm entgegen wirken oder ihn abschwa¨chen. Es konnte nicht abschließend gekla¨rt
werden, ob die jeweiligen Prozesse ein lineares oder nicht-lineares Verha¨ltnis aufweisen.
III

Abstract
This thesis investigates the influence of arctic sea ice on the winter climate in the 20th century in a
high resolution general circulation model (ECHAM5.3, T213). For all seasons in the perturbed sim-
ulation sea ice cover (SIC) is replaced by open water at the freezing point, which is then compared
with the control run. The effect of completely reduced SIC is then assessed and compared to the
effect of an anthropogenic global temperature rise in the projected future summer climate at the end
of 21th century (A1B-Szenario scenario), when SIC is reduced to 12 % to 20 % (August to October)
of the SIC in the 20th century.
It is shown, that the melting of all sea ice has impacts on the climate in the winter season (January
to March) reaching as far south as the subtropics and leads to responses in the dynamic of the
atmosphere. The atmospheric warming, caused by an increase of sensible and latent upward heat
fluxes from the Arctic Ocean, is confined to the lower troposphere and the high latitudes, where-
as temperatures decrease significantly over Siberia. Other than an expected decrease in sea level
pressure (SLP), due to the large-scale warming, SLP reduces only in the western Arctic, northeast
North America and the North Atlantic, while it increases over northern Asia and Europe as well as
over Greenland, which means an intensification and expansion of the Siberian High into the North
Atlantic. Due to a smaller meridional temperature gradient, the large-scale atmospheric circulation
weakens and moves a little southward, so that the subtropical jet is focused over 30°N. The 10 m
wind speed decreases in large areas outside the Arctic. Furthermore, the variability of SLP and 2 m
temperature decrease in the polar region. The leading modes of SLP variability (EOF analysis) are
shifted to lower amounts of explained variance, whereby the Arctic Oscillation pattern remains as
the dominant mode.
Contrary to the 20th century, the planetary circulation in the summer climate of the 21th century
strengthens and moves to the North. Zonal wind speeds increase over the mid latitudes in the 21th
century, while there is a documented decrease over this area in the 20th century. Atmospheric tem-
peratures rise particularly in the polar regions (as in the 20th century) and in the upper tropics,
but the stratosphere cools. There are widespread declines in SLP over the Arctic and subtropics and
maximum SLP variability is shifted from the central Arctic to high latitudes. The process which
accounts for most of the SLP variability still describes an oscillation between the Arctic and the mid
latitudes. The responses of a complete reduction of SIC, analysed in the 20th century, are detectable
in a future summer climate projection. The global warming induces processes which partly or totally
superimpose, counteract or mitigate the impact of reduced SIC. It could not be clarified for good
whether these processes have a linear or non-linear relationship.
V

Abku¨rzungen
20C 20. Jahrhundert (Zeitraum 1959 - 1990) ohne Meereis [Experiment]
20C−SI 20. Jahrhundert (Zeitraum 1959 - 1990) mit Meereis [Kontrolllauf]
21C 21. Jahrhundert (Zeitraum 2069 - 2100) ohne Meereis [Experiment]
21C−SI 21. Jahrhundert (Zeitraum 2069 - 2100) mit Meereis [Kontrolllauf]
AO Arktische Oszillation (Arctic Oscillation), auch NAM bezeichnet
ASO August, September, Oktober
ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecast
ENSO El Nin˜o-Southern Oscillation
EOF Empirische Orthogonal Funktion
gpm geopotentielle Meter
HZ Hadleyzelle
IPCC Zwischenstaatlicher Ausschuss fu¨r Klimaa¨nderungen
(Intergovernmental Panel on Climate Change)
JFM Januar, Februar, Ma¨rz
JJA Juni, Juli, August
K Kelvin
MPI Max-Planck-Institut fu¨r Meteorologie
MTG meridionaler Temperaturgradient
NAM Northern Hemisphere annular mode, auch AO bezeichnet
NAO Nordatlantische Oszillation (North Atlantic Oscillation)
NH Nordhemispha¨re
PC Hauptkomponente (Principal Component)
PCA Hauptkomponenten Analyse (Principal Component Analysis)
PNA Pazifik Nordamerika Muster (Pacific North American)
REOF Rotierte Empirische Orthogonal Funktion
RPCA Rotierte Hauptkomponenten Analyse
(Rotated Principal Component Analysis)
SIC Meereisbedeckung (Sea Ice Cover)
SLP Luftdruck auf Meeresniveau (Sea Level Pressure)
SST Meeresoberfla¨chentemperatur (Sea Surface Temperature)
STD Standardabweichung σˆ (Standard Deviation)
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1. Einleitung
1.1. Meereis im Klimasystem
Meereis spielt fu¨r das Klima der hohen Breiten eine zentrale Rolle, hat aber auch das Po-
tential im globalen Klima ein wichtiger Mitspieler zu sein (Budikova, 2009). Es ist eine
wesentliche Komponente im Strahlungshaushalt der Erde und wirkt, aufgrund der geringen
thermischen Leitfa¨higkeit, als Barriere gegen den Austausch von Wa¨rme sowie Feuchte, Ga-
sen und Impuls zwischen Ozean und Atmospha¨re. Meereis besitzt eine hohe Reflektivita¨t
kurzwelliger Strahlung (Albedo ca. 0,7 gegenu¨ber von 0,07 bei offenem Wasser) und wirkt im
langwelligen Bereich als nahezu perfekter schwarzer Strahler. Meereis ist ein bedeutender Be-
standteil des stark positiven Ru¨ckkopplungsmechanismus, der ”Eis-Albedo-Ru¨ckkopplung”
(Curry et al. (1995), Lemke et al. (2007, S. 350)).
Schon fru¨h haben sich einige Wissenschaftler gefragt, was passieren wu¨rde, wenn das ark-
tische Meereis komplett verschwa¨nde. Erste Versuche den Einfluss von Meereis auf den
Strahlungshaushalt zu quantifizieren wurden von Donn und Shaw (1966), Donn und Ewing
(1968) und Fletcher (1968) unternommen. Sie kamen zu dem Ergebnis, dass eine eisfreie
Arktis im Sommer genu¨gend Energie im Ozean (durch solare Einstrahlung) absorbieren
ko¨nnte, um u¨ber das Jahr gemittelt eine positive Energiebilanz zu erhalten.
Die ersten Sensitivita¨tsexperimente mit globalen Klimamodellen1 wurden zur Berechnung
der Reaktion der Atmospha¨re auf eine vera¨nderte arktische Meereisbedeckung benutzt.
Fletcher et al. (1973) und Warshaw und Rapp (1973) verwendeten das UCLA2 Modell mit
zwei vertikalen Leveln und 4°×5° horizontaler Auflo¨sung, in dem sie das Meereis komplett
durch offenes Wasser am Gefrierpunkt ersetzten und die A¨nderungen in der Atmospha¨re
untersuchten. Ebenso erforschten Newson (1973) die Auswirkungen von Meereis, jedoch
mit dem UKMO3 Modell (5 Level, 3°×5°). Die Ergebnisse der Studien sind, trotz der sehr
groben Auflo¨sung in vertikaler und horizontaler Richtung, mit spa¨teren und dieser Arbeit
vergleichbar. Danach folgten Studien, in denen die Meereisbedeckung, in Anlehnung an Be-
obachtungswerte, variierte oder die Reaktion von Meereis auf atmospha¨rische Anomalien
erforscht wurde. Erst zum Ende der 80er Jahre gab es neue Modellstudien mit deutlich
ho¨heren ra¨umlichen Auflo¨sungen, die eine komplette Entfernung des Meereises simulierten,
dazu geho¨ren Du¨menil und Schro¨der (1989, T21, 15 Level) und Royer et al. (1990, T42,
2,8°×2,8°, 20 Level). Murray und Simmonds (1995, 5,75°×3,33°, 9 Level) untersuchten das
Klimasystem bei einer vollsta¨ndigen Reduktion des Meereises. Eine U¨bersicht von Arbeiten
in denen die Meereisbedeckung teilweise oder vollsta¨ndig reduziert wurde oder auch ho¨here
Meereisbedeckungen untersucht wurden, ist in Budikova (2009, Tabelle 1) aufgefu¨hrt.
Fast alle Untersuchungen haben eines gemeinsam, sie konzentrieren sich auf A¨nderungen
der Klimakomponente Meereis und deren Auswirkungen auf die Atmospha¨re in der Nord-
1engl.: general circulation model, GCM
2University of California, Los Angeles
3United Kingdom Meteorological Office
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hemispha¨re, nur selten ist die Su¨dhemispha¨re das Untersuchungsgebiet (Simmonds, 1981;
Mitchell und Hills, 1986; Mitchell und Senior , 1989, u.a.). Ein Vergleich der Polkappen pol-
wa¨rts von 70°N bzw. 70°S (das entspricht 6 % der Fla¨che der jeweiligen Hemispha¨re) liefert
folgende Zahlen. 72 % der Fla¨che in der Arktis sind von Ozean bedeckt, in der Antarktis
nur 22 %, was vermuten la¨sst dass der Ozean am Nordpol einen gro¨ßeren Einfluss auf den
Austausch von Feuchte, Wa¨rme und Impuls hat, als am Su¨dpol (Peixoto und Oort , 1992,
S. 210). Zudem ist weltweit, im Jahresdurchschnitt, eine Fla¨che von 19 - 27 Millionen km2
(Minimum - Maximum, Lemke et al. (2007, Tabelle 4.1)) mit Meereis bedeckt, davon in der
Arktis zwischen 7 - 15 Millionen km2 (Sommer - Winter, Lemke et al. (2007, S. 342)).
Neben den lokalen Auswirkungen hat Meereis auch das Potential in weit entfernten Gegen-
den Ursache fu¨r Schwankungen atmospha¨rischer Gro¨ßen zu sein, sogenannte Fernwirkung.
Meereis beeinflusst das Klima in dem es den Austausch von turbulenten Flu¨ssen zwischen
Atmospha¨re und Ozean beeintra¨chtigt. Die dadurch entstehenden Ru¨ckkopplungen zur groß-
skaligen Zirkulation wirken sich im vera¨nderten Druckfeld und den bodennahen Winden aus
(Budikova, 2010). Diese Effekte sind sta¨rker als z.B. A¨nderungen der Albedo, da sehr starke
Winde und vertikale Temperaturgradienten vorherrschen (Budikova, 2010). Wiese (1924)4
konnte als einer der Ersten Beweise fu¨r eine Verbindung zwischen Meereis in der o¨stlichen
Gro¨nlandsee und der Norwegischen See sowie der Sturmha¨ufigkeit und dem Niederschlag
u¨ber Nordeuropa im darauffolgenden Jahr liefern. Walker (1947) erkannte ein Verha¨ltnis
zwischen der Meereisbedeckung vor Neufundland und dem Luftdruck in der Gegend um
Island und Nordeuropa. Es folgten Studien, die weitere Fernwirkungen unterschiedlicher
Art fanden und erforschten. Herman und Johnson (1978) waren dann die Ersten die in ei-
nem Klimamodell die Auswirkungen der variierenden Ausdehnung von Meereis (Verlagerung
der Eiskante) auf die atmospha¨rische Zirkulation untersuchten und ermittelten signifikante
A¨nderungen im Luftdruck, der Temperatur in 700 mbar5 Ho¨he und der 300 mbar Ho¨henfla¨-
che u¨ber der Arktis, dem Nordatlantik und Nordpazifik. Sie stellten außerdem fest, dass die
A¨nderungen in der Atmospha¨re nicht nur durch lokale thermodynamische Prozesse allein,
sondern unter Hinzunahme dynamischer Prozesse, erkla¨rt werden ko¨nnen. In den bereits
erwa¨hnten Experimenten von Newson (1973), Fletcher et al. (1973), Warshaw und Rapp
(1973), Royer et al. (1990) und Raymo et al. (1990) wurden bei reduziertem Meereis in
der Arktis eine erho¨hte oberfla¨chennahe Temperatur, mehr Niederschlag und niedrigerer
Luftdruck am Boden u¨ber der Arktis sowie schwa¨chere Westwinde in den mittleren Breiten
beobachtet. A¨hnliche Resultate lieferte die Arbeit von Murray und Simmonds (1995) und
zusa¨tzlich, dass eine monotone Reduktion von Meereis zu einer nicht-linearen Erwa¨rmung
der unteren Tropospha¨re fu¨hrte und die Windgeschwindigkeit und Sta¨rke von Stu¨rmen,
no¨rdlich 45°N, abnahmen, wa¨hrend sich die typischen Bahnen der Tiefdruckgebiete nicht
a¨nderten. Mehrere Studien, darunter auch Deser et al. (2010), beobachteten, dass die gro¨ß-
ten A¨nderungen im Winter auftreten, auch wenn das Meereis (u.a. in Klimaprojektionen)
im Sommer am sta¨rksten abnimmt.
4Zu dieser Zeit war Deutsch, neben Englisch und Franzo¨sisch, die Wissenschaftssprache in internationalen
Fachartikeln, wie hier in einer schwedischen Fachzeitschrift.
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1.2. Großskalige Zirkulation der Atmospha¨re
Die großra¨umige Zirkulation beschreibt die 3-dimensionale Struktur der Stro¨mungen in der
Atmospha¨re. Hauptantriebe sind die Rotation der Erde und die ungleichma¨ßig verteilte Ein-
strahlung der Sonne, die zu extrem unterschiedlichen Temperaturen an den Polen und am
A¨quator fu¨hrt. Dabei haben die Tropen (bei lokaler Betrachtung) einen U¨berschuss an Ener-
gie, das heißt mehr kurzwellige Einstrahlung als langwellige Ausstrahlung, wa¨hrend in den
Polarregionen ein Defizit besteht. Im Vergleich zu den hohen Breiten wird in den Tropen
ungefa¨hr doppelt so viel Sonnenenergie absorbiert (Reichler , 2009, S. 147). Durch meridio-
nale Wa¨rmetransporte im Ozean und in der Atmospha¨re wird die u¨berschu¨ssige Energie
von den Tropen in mittlere und hohe Breiten transportiert. Ohne diesen Transport wa¨ren
die Polarregionen deutlich ku¨hler und die Tropen wa¨rmer. Die asymmetrische Temperatur-
verteilung fu¨hrt zu einem meridionalen Gradienten der Temperatur und der potentiellen
Energie. Die physikalischen Gesetze der Natur sind immer bestrebt Gradienten abzubauen,
wodurch in der Atmospha¨re wa¨rmere (leichtere) Luftmassen u¨ber ku¨hleren (und schwere-
ren) Luftmassen platziert werden und der Schwerpunkt damit gesenkt wird. Dabei wird
die potentielle Energie zum einen u¨ber die Hadleyzirkulation6 in einen zonalen Grundstrom
(also in kinetische Energie) u¨berfu¨hrt und zum anderen entstehen, durch barokline Insta-
bilita¨ten in den mittleren Breiten, Tief- und Hochdruckgebiete die einen Teil ihrer Energie
ebenso dem zonalen Grundstrom zufu¨hren. Dieser Vorgang wird im Lorenz7-Energie-Zyklus
(Lorenz , 1955) beschrieben. Durch die Erdrehung werden Winde abgelenkt und bilden die
3-teilige meridionale Zellenstruktur, wie sie in Abb. 1.1 schematisch dargestellt ist.
Im Bereich der maximalen Sonneneinstrahlung am A¨quator steigt erwa¨rmte Luft auf, fu¨hrt
Abbildung 1.1.: Schema der großskaligen Zirkulation der Atmospha¨re, aus Garrison (1993, Abb.
8.9).
6Bennant nach George Hadley (* 12. Februar 1685 in London; † 28. Juni 1768 in Flitton, Bedfordshire,
England), englischer Rechtsanwalt, Mitglied der Royal Society (seit 1735). Beschrieb als Erster korrekt
die Passatzirkulation (Mai 1735).
7Edward Norton Lorenz (* 23. Mai 1917 in West Hartford, Connecticut, USA; † 16. April 2008 in Cam-
bridge, Massachusetts, USA), Mathematiker und Meteorologe. Erforschte Chaostheorie, entdeckte Lorenz-
Attraktor, bekannt fu¨r den Begriff ”Schmetterlingseffekt”.
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dabei zu Konvektion und Niederschlag, und sinkt u¨ber den Subtropen ab, wo sie fu¨r hohe
Temperaturen und Trockenheit sorgt. Dieser Vorgang findet in der Hadleyzelle statt, die
direkt thermisch angetrieben wird. Die Polarzelle im Norden, an deren su¨dlicher Flanke
Luft aufsteigt und in dieser Region zu erho¨htem Niederschlag fu¨hrt, wird ebenfalls direkt
thermisch angetrieben. Zwischen diesen beiden liegt die Ferrelzelle8, die durch die Hadley-
und Polarzelle angetrieben wird und dadurch schwa¨cher ausgepra¨gt ist. In der Ferrelzelle
u¨bernehmen Hoch- und Tiefdruckgebiete den meridionalen Energietransport. An der Gren-
ze zwischen den Zellen und am Oberrand der Tropospha¨re befinden sich zwei thermische
Winde, der Subtropenjet (30°N) und der Polarjet (60°N - 70°N). Da der wichtigste Antriebs-
faktor der Zirkulation der meridionale Temperaturgradient zwischen A¨quator und Pol ist,
ist die Intensita¨t des Transports von der Jahreszeit abha¨ngig und im (Nord-)Winter am
sta¨rksten.
Die verschiedenen Windstro¨mungen der Atmospha¨re transportieren stetig Energie. Gleich-
zeitig wird Energie in andere Formen umgewandelt, dazu geho¨ren neben der kinetischen und
potentiellen Energie, die innere Energie sowie fu¨hlbare und latente Wa¨rme. Die Atmospha¨re
verteilt so auch Wasser zwischen den Ozeanen und Kontinenten, womit sie Leben an Land
u¨berhaupt erst ermo¨glicht. Des Weiteren treiben Winde zum Teil die Ozeanstro¨mungen an,
die wiederum Wa¨rme nach Norden, Na¨hrstoffe aus der Tiefe an die Oberfla¨che und Kohlen-
stoffdioxid aus der Atmospha¨re in den Ozean transportieren. Die atmospha¨rische Zirkulation
ist eine sehr wichtige Komponente des Klimas und wurde daher von Dennis L. Hartmann
als ”The Great Communicator” betitelt (Hartmann, 1994, Kapitel 6.1).
1.3. Der anthropogene Klimawandel
Der anthropogene Klimawandel beschreibt die durch das menschliche Handeln verursach-
te globale Erwa¨rmung der Atmospha¨re. Dabei wird der natu¨rliche Treibhauseffekt durch
zusa¨tzlich in die Atmospha¨re emittierte Treibhausgase versta¨rkt. Abb. 1.2 dient zur Veran-
schaulichung dieses Sachverhaltes und wird im Folgenden kurz erla¨utert.
Dargestellt sind die Energieflu¨sse in Form von lang- und kurzwelliger Strahlung sowie laten-
ter und fu¨hlbarer Wa¨rmeflu¨sse. Die Hauptenergiequelle der Erdatmospha¨re ist die Sonne9
mit durchschnitt 341 Wm−2 einfallender kurzwelliger Strahlung. Etwa ein Drittel davon wird
direkt an den Wolken und der Erdoberfla¨che ins Weltall reflektiert, der verbleibende An-
teil wird durch die Atmospha¨re und die Oberfla¨che der Erde absorbiert. Die Erdoberfla¨che
strahlt 396 Wm−2 an langwelliger Strahlung ab, wovon nur nur ein geringer Teil (40 Wm−2)
durch das sogenannte atmospha¨rische Fenster direkt ins Weltall gelangt, der gro¨ßte Teil
wird von der Atmospha¨re absorbiert. Durch latente und fu¨hlbare Wa¨rmeflu¨sse (17 Wm−2
und 80 Wm−2) erha¨lt die Atmospha¨re weitere Energie. Die Atmospha¨re strahlt ungefa¨hr ein
Drittel ihrer Energie (169 Wm−2) ans Weltall ab, der u¨berwiegende Anteil von zwei Drittel
wird aber zuru¨ck zur Erde gesendet (333 Wm−2). Dieser Prozess ist der natu¨rlich Treibhaus-
effekt, durch den die mittlere Oberfla¨chentemperatur von 14°C (Jones et al., 1999) erreicht
8Benannt nach William Ferrel (* 29. Januar 1817 in Pennsylvania, USA; † 18. September 1891 in Mar-
tinsburg, West Virginia, USA), Meteorologe. Beschrieb als Erster plausible Theorien der planetarischen
Zirkulation (u.a. Windzirkulation in den mittleren Breiten (1856)).
999,97 % der verfu¨gbaren Energie in der Atmospha¨re stammen von der Sonne. Rest erbringen u.a.: geother-
mische Prozesse aus Erdinneren, natu¨rlicher radioaktiver Zerfall, kosmische Strahlung, Nutzung fossiler
und nuklearer Brennstoffe (Taylor , 2005, S. 29)
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Abbildung 1.2.: Globale Energiebilanz der Erdatmospha¨re in Wm−2, Jahresdurchschnitt, aus
Trenberth et al. (2009, Abb. 1).
wird. Ohne den natu¨rlichen Treibhauseffekt la¨ge die Temperatur bei ca. -15°C. Nur wenn die
Energieflu¨sse der ein- und ausfallenden Strahlung sich ausgleichen, a¨ndert sich die globale
Durchschnittstemperatur nicht.
U¨ber das atmospha¨rische Fenster gelangt langwellige Strahlung der Erdoberfla¨che direkt
ins Weltall und ist der Schlu¨ssel zum Versta¨ndnis des anthropogenen Klimawandels. Na-
tu¨rliche Treibhausgase sind in Tabelle 1.1 aufgefu¨hrt. Der mit Abstand gro¨ßte Teil entfa¨llt
auf den Wasserdampf in der Atmospha¨re, gefolgt von Kohlendioxid und Ozon. Methan und
Lachgas haben auf den ersten Blick weniger Einfluss. Sie liegen zwar in deutlich kleineren
Konzentrationen in der Atmospha¨re vor, haben jedoch ein gro¨ßeres Treibhauspotenzial10
als die anderen aufgelisteten Gase. Der Mensch erho¨ht, durch die intensive Nutzung fossi-
ler Brennstoffe, die Konzentration der Treibhausgase, die mehr langwellige Strahlung der
Erdoberfla¨che absorbieren, und damit das atmospha¨rische Fenster verkleinern. Die Balance
zwischen ein- und ausfallender Strahlung am Oberrand der Atmospha¨re wird verschoben,
so dass die Atmospha¨re netto mehr Energie aufnimmt und sich erwa¨rmt.
Treibhausgas Anteil
Wasserdampf H2O 60 %
Kohlendioxid CO2 26 %
Ozoen O3 8 %
Methan + Lachgas CH4 + N2O 6 %
Tabelle 1.1.: Natu¨rliche Treibhausgase und deren Anteil am natu¨rlichen Treibhauseffekt.
Angaben bei bei klarem Himmel nach Kiehl und Trenberth (1997, Tabelle 3)
10engl.: Global Warming Potential (GWP). Auch CO2-A¨quivalent genannt, da Gro¨ße angibt wie viel eine
bestimmte Menge eines Treibhausgases zum Treibhauseffekt beitra¨gt (bezogen auf eine Zeitspanne von
meist 100 Jahren). GWP fu¨r Methan: 25, Lachgas: 298 (Forster et al., 2007, S. 212)
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Die Menschheit emittiert seit der industriellen Revolution zum Ende des 18. Jahrhunderts
versta¨rkt Treibhausgase (wie Kohlenstoffdioxid, Methan, Lachgas oder Fluorchlorkohlen-
wasserstoffe sowie Ruß und Aerosole) in die Atmospha¨re, wo sie nachweislich zu einer Er-
wa¨rmung gefu¨hrt haben. Untersuchungen von Eisbohrkernen aus der Antarktis zeigen, dass
die Konzentration von CO2, CH4 und N2O in den letzten 650.000 Jahren deutlich un-
ter den heutigen Werten lag und erst seit Beginn der industriellen Revolution am Ende
des 18. Jahrhunderts rasant anstieg (Solomon et al., 2007, Kapitel TS.2.1.1). Die globa-
le mittlere Oberfla¨chentemperatur nahm zwischen 1906 und 2005 um 0,74°C ±0,18°C zu
(Trenberth et al., 2007, S. 237), wobei der Anstieg in der zweiten Ha¨lfte deutlich gro¨ßer
ausfiel. Die Zunahme der globalen mittleren Oberfla¨chentemperatur ha¨lt an, da zum einen
etliche Treibhausgase fu¨r la¨ngere Zeit in der Atmospha¨re verweilen und somit noch lange
in den Strahlungshaushalt eingreifen, zum anderen werden sie u¨ber die na¨chsten Jahrzehn-
te weiterhin emittiert werden. Mit Hilfe von Klimaszenarien wird versucht diesen Einfluss
in der Zukunft zu prognostizieren. Ha¨ufig wird dabei das SRES IPCC A1B-Szenario von
Nakicenovic et al. (2000) verwendet, das von einer ausgewogenen Nutzung fossiler (A1FI,
fossilintensiv) und nichtfossiler Energiequellen (B1) ausgeht. Fu¨r das Klima am Ende des 21.
Jahrhunderts wird, laut viertem IPPC Bericht, ein Anstieg der globalen Mitteltemperatur
von +2,8°C (1,7°C bis 4,4°C, A1B-Szenario, Meehl et al. (2007, S. 749)) erwartet. Daraus
resultiert ein prognostizierter, mehr oder weniger starker, Ru¨ckgang des arktischen Meer-
eises, sowohl in dessen Volumen (Eisdicke) als auch in der Ausdehnung (Meehl et al., 2007,
Kapitel 10.3.3).
1.4. Zielsetzung der Arbeit
Da das Meereis eine wesentliche Rolle im Klimasystem u¨bernimmt ist es, gerade im Zei-
chen des anthropogenen Klimawandels, wichtig die physikalischen Prozesse zu verstehen, die
durch die Meereisbedeckung angetrieben und beeinflusst werden. Daher wird in dieser Arbeit
zuna¨chst der Einfluss des Meereises auf das Klima der Nordhemispha¨re im 20. Jahrhundert
in einem hoch aufgelo¨sten Atmospha¨renmodell (ECHAM5.3) untersucht. Die Betrachtung
des 20. Jahrhunderts ist deshalb wichtig, da die Auswirkungen des anthropogenen Klima-
wandels als gering eingescha¨tzt werden und das Signal des geschmolzenen Meereises nicht
oder nur wenig sto¨ren. Dazu wird ein Experiment durchgefu¨hrt, in welchem das Meereis
der Arktis u¨berall durch offenes Wasser am Gefrierpunkt ersetzt wird. Anschließend werden
der Kontrolllauf (mit Meereisbedeckung) und der Experimentlauf (ohne Meereisbedeckung)
verglichen.
Im Winter erreicht die mit Meereis bedeckte Fla¨che ihr Maximum, im Durchschnitt 15,1
Millionen km2 (Ma¨rz). Das Minimum liegt im September und bedeckt im Mittel nur noch
etwa halb so viel, 7,2 Millionen km2. Daher besteht die Annahme, dass das vollsta¨ndige
Entfernen von Meereis im Winter die gro¨ßten Auswirkungen auf das Klimasystem hat. Aus
diesem Grund wird in der folgenden Analyse die Winterjahreszeit als klimatologisches Mit-
tel der Monate Januar, Februar und Ma¨rz (JFM) gewa¨hlt.
Fru¨here Studien verwendeten Klimamodelle mit einer groben ra¨umlichen und vertikalen
Auflo¨sung, das heißt in einer Gro¨ßenordnung von mehreren Grad Abstand zwischen ein-
zelnen Gitterpunkten, und simulierten meist nur einen Monat oder wenige Jahre. Das hier
verwendete Modell weist Gitterabsta¨nde von ca. einem halben Grad auf und wurde fu¨r
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einen Zeitraum von 32 Jahren gerechnet. Die hohe ra¨umliche Auflo¨sung des ECHAM5.3
Modells ermo¨glicht damit einen Vergleich mit fru¨heren Arbeiten und die Betrachtung der
Auswirkungen unterschiedlicher Modellauflo¨sungen auf das simulierte Klima.
Der Schwerpunkt der Analyse wird auf der Beantwortung der Frage liegen, welchen Einfluss
das arktische Meereis auf das Klima außerhalb der Arktis hat. Wie a¨ndert sich das Klima
der Nordhemispha¨re, wenn die arktische Meereisbedeckung drastisch reduziert wird? Der
drastische Eingriff in eine Klimakomponente, Meereis, la¨sst extreme lokale Vera¨nderungen
in den Gebieten erwarten, in denen das Meereis geschmolzen wird. Aber wie weit nach
Su¨den oder nach oben werden sich diese Anomalien in der Atmospha¨re auswirken ko¨nnen?
Das unrealistische Experiment einer kompletten Reduktion des Meereises, dient zur Ab-
scha¨tzung des Einflusses von Meereis im prognostizierten Klima am Ende des 21. Jahrhun-
derts (ECHAM5.3, A1B-Szenario). Im verwendeten Modell betra¨gt die Meereisbedeckung
in den Monaten August bis Oktober nur noch zwischen 12 % und 20 % der Fla¨che des 20.
Jahrhunderts. Das Meereis ist in dieser Jahreszeit extrem reduziert und gleicht daher, unter
dem Aspekt der Meereisbedeckung des arktischen Ozeans, den Experimentbedingungen im
20. Jahrhundert.
Durch den prognostizierten globalen Anstieg der Temperaturen im 21. Jahrhundert werden
andere Prozesse, als im 20. Jahrhundert, angetrieben, abgeschwa¨cht oder vo¨llig vera¨ndert.
Es stellt sich die Frage, welche Prozesse das Klima am Ende des 21. Jahrhunderts maß-
geblich beeinflussen. Im Rahmen dieser Arbeit wird versucht abzuscha¨tzen, wie stark sich
der, im Winterklima des 20. Jahrhunderts analysierter Effekt, von reduziertem Meereis in
der Arktis (Meereiseffekt) auf das zuku¨nftige Klima im Sommer auswirkt. Dabei werden
Vergleiche mit dem herauskristallisierten Meereiseffekt im 20. Jahrhundert angefu¨hrt. Es
ist zu erwarten, dass die starke Verringerung von Meereis in der Arktis im 21. Jahrhundert
einen wichtigen lokalen Einfluss besitzt. Noch ungekla¨rt ist, wie viel Einfluss der Meer-
eiseffekt auf das Klima der Nordhemispha¨re im Zeichen des anthropogenen Klimawandels
entfalten kann. Es bestehen die Mo¨glichkeiten, dass der Meereiseffekt lokal begrenzt bleibt
oder signifikante Fernwirkungen besitzt und dass, durch die anthropogen verursachte glo-
bale Erwa¨rmung, das Signal von reduziertem Meereis versta¨rkt, geschwa¨cht oder vo¨llig
u¨berlagert wird. Die Untersuchung dieser Fragestellungen stellt somit die praktische An-
wendung der Erkenntnisse aus dem Experiment mit vollsta¨ndig geschmolzenem Meereis dar.
Die vorliegende Arbeit ist folgendermaßen gegliedert. Im Kapitel 2 wird das hier verwende-
te Atmospha¨renmodell ECHAM5.3 und der Experimentaufbau beschrieben. Anschließend
wird in Kapitel 3 das Handwerkszeug dieser Arbeit, statistische Methoden und Verfahren
sowie deren Anwendung vorgestellt. Die Analyse des Einflusses von arktischem Meereis auf
das Winterklima der Nordhemispha¨re erfolgt in Kapitel 4. Die Frage, ob und wie stark
dieser Meereiseffekt auch in zuku¨nftigen Klimaprojektionen zu sehen ist, wird in Kapitel 5
gekla¨rt. Abschließend werden in Kapitel 6 die wichtigsten Resultate zusammengefasst und
diskutiert.

2. Modell
Seit jeher sind Experimente ein wesentlicher Bestandteil der Wissenschaft, um Wissen zu er-
weitern. In der Physik oder Chemie, beispielsweise, kann man verschiedene Versuchsaufbau-
ten im Labor testen und Experimente an physischen Objekten durchfu¨hren und so einzelne
Prozesse und Zusammenha¨nge verstehen. Nicht so im Bereich der Klimawissenschaft. Zwar
betreiben wir als Menschheit seit Jahrtausenden ein Experiment mit unserem Planeten,
aber wir haben nur diese eine Erde. Wir sind also gewissermaßen gezwungen auf Gedan-
kenexperimente zuru¨ck zugreifen. Mit der Erfindung der Computer und der Entwicklung
der numerischen Wettervorhersage erschloss sich ein vo¨llig neues Forschungsfeld. Durch die
Erweiterung der Wettervorhersagemodelle zu Klimamodellen ist es mo¨glich, Experimente
im Modell zu simulieren. Klimamodelle sind sozusagen die Labore der Meteorologen und
Klimawissenschaftler.
2.1. ECHAM5.3
ECHAM5.3 ist ein globales Atmospha¨renmodell. Es basiert auf dem Vorhersagemodell
”cycle 36” des European Centre for Medium-Range Weather Forecast (ECMWF) von 1986
und wurde in Hamburg am Max-Planck-Institut fu¨r Meteorologie (MPI) weiter entwickelt.
Die Abku¨rzung ”ECHAM” wurde entsprechend der Entstehungsgeschichte aus ”EC” fu¨r
ECMWF und ”HAM” fu¨r Hamburg gebildet.
ECHAM5.3 ist ein spektrales Modell, dass heißt alle prognostischen Variablen werden durch
eine endliche Reihe von Kugelfla¨chenfunktionen ausgedru¨ckt. Die Auflo¨sung wird von der
Anzahl der harmonischen Wellenzahlen bestimmt. Im ECHAM5.3 Modell werden fu¨r die me-
ridionale Richtung Legendre1-Reihen und fu¨r die zonale Richtung Fourier2-Reihen benutzt.
Bei einer Auflo¨sung von T213 werden 213 Wellenzahlen in zonaler Richtung gerechnet. Die
meridionale Auflo¨sung ha¨ngt von der Wellenzahl in zonaler Richtung und von der Art der
Beziehung zwischen den Wellen ab. In diesem Fall wird eine dreieckige Begrenzung (englisch:
”triangular truncation”, daher das ”T” in ”T213”) verwendet. Der Vorteil dieses Gitters liegt
darin, dass der Abstand zwischen den Gitterzellen u¨ber die gesamte Oberfla¨che der Erde
gleich ist. Die Auflo¨sung des hier verwendeten Modells betra¨gt in der Horizontalen ca. 63 km
(T213, 0,56°×0,56°, 640×320 Gitterpunkte). In der Vertikalen werden 31 Ho¨henlevel aufge-
lo¨st. Die horizontale Auflo¨sung des Modellgitters, als Ausschnitt u¨ber Europa, ist in Abb.
2.1 dargestellt. Eine detaillierte Beschreibung des Modells entha¨lt Roeckner et al. (2003).
Neben Anfangswerten, von denen aus ein Modell in der Zeit vorwa¨rts integriert wird, mu¨s-
sen auch auch Randbedingungen definiert werden. Da es sich bei dem hier verwendeten
1Adrien-Marie Legendre (* 18. September 1752 in Paris; † 10. Januar 1833 ebenda), franzo¨sischer Mathe-
matiker.
2Jean Baptiste Joseph Fourier (* 21. Ma¨rz 1768 bei Auxerre, Frankreich; † 16. Mai 1830 in Paris), franzo¨-
sischer Mathematiker und Physiker.
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Abbildung 2.1.: ECHAM5.3 mit T213 horizontaler Auflo¨sung, Modellausschnitt Europa.
Verteilung der Land- und Ozeanfla¨che (schwarz) sowie der Gitterboxen (rot).
ECHAM5.3 Modell um ein reines Atmospha¨renmodell handelt, mu¨ssen nicht nur Konzen-
trationen verschiedener Gase in der Atmospha¨re, die Eisbedeckung an Land und orbital Pa-
rameter festgeschrieben werden, sondern auch die Meeresoberfla¨chentemperatur (SST) und
die Meereisbedeckung (SIC). Letztere werden aus einem Ensemble von drei Modellla¨ufen
des gekoppelten Ozean-Atmospha¨renmodell ECHAM5/MPI-OM (Jungclaus et al., 2006)
genommen, das fu¨r den vierten Sachstandsbericht des IPPC gerechnet wurde (Roeckner
et al., 2006). Das gekoppelte Modell hat eine atmospha¨rische Auflo¨sung von ca. 208km
(T63, 1,875°×1,875°, 192×96 Gitterpunkte) und 31 vertikale Level. Der Ozean wird im
Durchschnitt mit 1,5° Gitterbreite in der Horizontalen und 40 Level in der Vertikalen auf-
gelo¨st. SST und SIC werden vom T63 auf das T213 Gitter interpoliert und als (feste)
Randbedingung in ECHAM5.3 benutzt.
2.2. Experimentaufbau
Das ECHAM5.3 Modell wurde jeweils fu¨r zwei Perioden von je 32 Jahren La¨nge ge-
rechnet, die das Klima am Ende des 20. Jahrhunderts (1959 - 1990) und am Ende des
21. Jahrhunderts (2069 - 2100) repra¨sentieren. Das gekoppelte Ozean-Atmospha¨renmodell
ECHAM5/MPI-OM wurde fu¨r einen la¨ngeren Zeitraum gerechnet, SST und SIC wurden
fu¨r die vorher genannten Zeitra¨ume fu¨r dieses Experiment ausgewa¨hlt (weitere Details zum
Antrieb des gekoppelten Modell in Bengtsson et al. (2007)).
In beiden Modellen wurden die Treibhausgaskonzentrationen (CO2, Aerosole, Ozon u.a.) im
20. Jahrhundert durch beobachtete Werte (20C3M) und im 21. Jahrhundert entsprechend
dem SRES IPCC A1B-Szenario (Nakicenovic et al., 2000) vorgegeben. Dass bedeutet fu¨r das
20. Jahrhundert zum Beispiel einen Anstieg des CO2-Gehaltes der Luft von 270 parts per
million (ppm) im Jahre 1860 auf 360 ppm im Jahre 2000. Das A1B-Szenario prognostiziert
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einen relativ moderaten Anstieg der Treibhausgase, zum Beispiel des CO2-Gehaltes der Luft
von 360 ppm im Jahr 2000 auf 720 ppm im Jahr 2100, der auf einer ausgewogenen Nut-
zung fossiler (A1FI-Szenario, fossilintensiv) und nichtfossiler Energiequellen (B1-Szenario)
basiert.
Der Antrieb des Ozeans erfolgt im Atmospha¨renmodell ECHAM5.3 u¨ber die SST und die
SIC aus dem gekoppelten Modelllauf. Beide Variablen sind als feste Randbedingungen ge-
setzt und ko¨nnen sich im Atmospha¨renmodell wa¨hrend der Integration nicht mehr a¨ndern.
Mit dieser Konfiguration wurde mit ECHAM5.3 ein Kontrolllauf und ein Experiment durch-
gefu¨hrt. Im Kontrolllauf wurden SIC und SST aus dem gekoppelten Modell verwendet. Im
Experiment wird die SST, wie im Kontrolllauf, benutzt, jedoch die SIC auf 0 gesetzt, es
ist also kein Meereis vorhanden. Stattdessen wird an diesen Stellen die SST auf -1,76°C
festgeschrieben. Der Modellaufbau ist in Abb. 2.2 graphisch dargestellt.
Atmospha¨renmodell
ECHAM5.3
Randbedingungen
20. Jhr.: 20C3M
21. Jhr.: A1B-Szenario
Antrieb Atmospha¨re
SST + SIC
Kontrolllauf
SST | SIC
Experiment
SST | SIC=0
gekoppeltes Ozean-
Atmospha¨renmodell
Antrieb Ozean
Abbildung 2.2.: Modellaufbau. Kontrolllauf und Experiment
Nachfolgend wird das 20. Jahrhundert mit Meereis durch 20C−SI (entsprechend 21C−SI)
und ohne Meereis 20C (entsprechend 21C) ausgedru¨ckt. Die mittlere ra¨umliche Verteilung
von Meereis und Eis auf Su¨ßwasserseen im Winter (JFM) im 20C−SI ist in Abb. 2.3a zu se-
hen. Die Eiskante erstreckt sich Richtung Pazifik bis in die Beringsee und das Ochhotskische
Meer. Auf der atlantischen Seite wird die Karasee bis zur Barentssee, entlang Spitzbergen
und der o¨stlichen Seite Gro¨nlands bedeckt. Westlich Gro¨nlands sticht vor allem die nahezu
vollsta¨ndig bedeckte Hudson Bay und, no¨rdlich der Labradorsee, die Baffin Bay ins Auge.
Im Experiment (Abb. 2.3b) sind alle salzhaltigen Gewa¨sser eisfrei, nur noch Su¨ßwasserseen,
wie die großen Seen in den USA, das Kaspische Meer, der Aralsee und der Baikalsee sind mit
Eis bedeckt. Das Eis auf dem Festland (Gletscher) bleibt in seiner ra¨umlichen und zeitlichen
Ausdehnung, wie im Kontrolllauf, unvera¨ndert (nicht gezeigt).
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(a) (b)
Abbildung 2.3.: Mittlere Meereisbedeckung im Winter (JFM) in Anteilen zwischen 0 (0 %
Meereis) und 1 (100 % Meereis). (a) Kontrolllauf, 20C−SI. (b) Experiment, 20C.
3. Methoden
Zur Bewertung der Ergebnisse von Klimamodellen nutzt man eine Vielfalt statistischer Me-
thoden und Verfahren. Diese dienen zum einen dem Herausstellen besonderer, bzw. der
wichtigsten, Eigenschaften eines Datensatzes und zum anderen der Reduktion von Daten,
mit denen dann handlicher gearbeitet werden kann. Zum Beispiel wird bei einer EOF Analy-
se ein Datensatz in seine ra¨umliche und zeitliche Struktur zerlegt, womit man verschiedene
Signale von einander separieren kann und ein ra¨umliches Muster mit einem zeitlichen Ver-
lauf erha¨lt. Je nach Daten und Ziel der Analyse mu¨ssen unterschiedliche Verfahren, und
eventuell Annahmen, angewandt werden, um zu einem Ergebnis zu gelangen. Neben der
Beschreibung physikalischer Prozesse durch statistische Methoden werden Signifikanztests
beno¨tigt, um ein Maß fu¨r die Aussagekraft von Resultaten zu erhalten.
Im Folgenden werden die verwendeten Testverfahren und zwei EOF Analyse Techniken er-
la¨utert. Anhang A entha¨lt eine ausfu¨hrlichere U¨bersicht u¨ber alle benutzten statistischen
Methoden und deren Berechnungen. Soweit nicht anders gekennzeichnet, folgen die Defi-
nitionen der Notation aus dem Vorlesungsskript von Dommenget (2008) sowie dem Stan-
dardwerk der statistischen Klimaforschung von Storch und Zwiers (1999) und sind in der
diskretisierten Form angegeben.
3.1. Signifikanztests
Bei einem Signifikanztest wird am Anfang stets eine Nullhypothese H0 gestellt und dann
mit einer bestimmten Wahrscheinlichkeit auf ihre Widerlegbarkeit getestet. Dabei ko¨nnen
grundlegend zwei verschiedene Arten angewandt werden, ein- oder zweiseitige Tests. Beide
Tests untersuchen, ob sich die Testvariablen voneinander unterscheiden. Einseitige Tests
eignen sich, wenn der Wert der getesteten Variable sich nur in eine Richtung gegenu¨ber
dem Vergleichswert vera¨ndert, sie also nur zu- oder abnimmt, wa¨hrend zweiseitige Tests
bei Testvariablen angewandt werden, wo nicht klar ist in welcher Richtung Vera¨nderungen
auftreten.
In dieser Arbeit wurden immer zweiseitige Tests verwendet, da es keine physikalischen An-
haltspunkte gab, ob sich z.B. die 2 m Temperatur in 20C gegenu¨ber 20C−SI nur erho¨ht und
nicht durch dynamische Prozesse in der Atmospha¨re auch verringern ko¨nnte. Das hat auch
Auswirkungen auf den Wert der Testvariable und damit auf die erreichbaren Signifikanzle-
vel. Bei einem zweiseitigen Test liegen z.B. 90 % aller Werte, abha¨ngig von der Verteilung,
innerhalb einer bestimmten Standardabweichung (STD), fu¨r einen einseitigen Test liegen
aber fu¨r die gleiche STD > 90 % der Werte in dem Intervall, da nur eine Seite der Ver-
teilung benutzt wird. Fu¨r eine Gaußverteilung1 mit einem Mittelwert von null und einer
Varianz von eins kann man diese Werte, z.B. in von Storch und Zwiers (1999, Anhang D)
1Johann Carl Friedrich Gauß (* 30. April 1777 in Braunschweig; † 23. Februar 1855 in Go¨ttingen). Deutscher
Mathematiker, Astronom, Geoda¨t und Physiker mit einem breit gefa¨cherten Feld an Interessen.
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fu¨r einseitige Tests nachschlagen. So ist bei einem einseitigen Test mit 95 % Signifikanzlevel
die STD + oder −1.645, fu¨r einen zweiseitigen Test mit der gleichen STD von ±1.645 verrin-
gert sich das Signifikanzlevel auf 90 %. Als Signifikanzlevel wurde fu¨r diese Untersuchungen
90 % gewa¨hlt, das heißt mit einer Wahrscheinlichkeit von 10 % wurde die Nullhypothese
falsch widerlegt.
3.1.1. Jarque-Bera Test
Bei Signifikanztests ist die Verteilung der Variablen, die die Nullhypothese stellt, entschei-
dend. Der Jarque-Bera2 Test (Berechnung s. Anhang A.5.1) misst anhand von Schiefe γˆ1 und
Kurtosis γˆ2 (ein Maß fu¨r die Wo¨lbung) der Zeitreihe Xˆ = {x1, x2, ..., xn} die Anpassung an
die Normalverteilung (Gaußverteilung), welche eine ha¨ufige Annahme (bzw. Voraussetzung)
fu¨r Signifikanztest ist. Mit dem Jarque-Bera Test wurde diese Annahme fu¨r den Student’s
t-Test und den Fisher F-Test kontrolliert, um eine statistisch sinnvolle Aussage treffen zu
ko¨nnen.
3.1.2. Student’s t-Test
Der zweiseitige Student’s3 t-Test wird benutzt, um die Mittelwerte der zwei Zeitreihen Xˆ
und Yˆ , bei einem gegebenen Konfidenzintervall, signifikant voneinander zu unterscheiden. In
dieser Arbeit dient der zweiseitige Test dazu eine A¨nderung des Mittelwertes einer Variable
zwischen z.B. 20C und 20C−SI als signifikant oder nicht einzuordnen. Der berechnete t-Wert
(Berechnung s. Anhang A.5.2) wird dann mit der t-Verteilung verglichen, die z.B. in von
Storch und Zwiers (1999, Anhang F) aufgelistet ist, und sich aus dem gegebenen Konfidenz-
intervall und der Anzahl der Freiheitsgrade ergibt. Fu¨r den Test wird angenommen, dass es
sich um unabha¨ngige normal verteilte Zufallsvariablen mit gleicher, aber unbekannter Vari-
anz, handelt. Das grenzt die Mo¨glichkeiten der Analyse stark ein, da einige Parameter nicht
normal verteilt sind, wie z.B. Niederschlag oder Windgeschwindigkeit (beide Log-Normal
verteilt). Diese Bedingung wurde vor allen Tests mit Hilfe des Jarque-Bera Tests (Abschnitt
3.1.1) u¨berpru¨ft und im Falle einer anderen Verteilung der Variable der Student’s t-Test
nicht durchgefu¨hrt oder auf andere Testverfahren zuru¨ck gegriffen.
3.1.3. Fisher F-Test
Um die Varianzen zweier Zeitreihen Xˆ und Yˆ auf signifikante Unterschiede zu untersuchen,
wird der zweiseitige Fisher4 F-Test verwendet. Dabei wird wiederum davon ausgegangen,
dass beide Zeitreihen unabha¨ngig voneinander und normal verteilt sind. Die Testvariable
F ergibt sich aus dem Verha¨ltnis der beiden Varianzen. Dieser F -Wert (Berechnung s.
2von Carlos M. Jarque und Anil K. Bera 1980 eingefu¨hrt
3”Student” war das Pseudonym von William Sealy Gosset (* 13. Juni 1876 in Canterbury, England; † 16.
Oktober 1937 in Beaconsfield, England). Studierte Chemie und Mathematik am New College in Oxford,
England, und arbeitete ab 1899 als Chemiker in der Guinness Brauerei in Dublin, Irland, mit der Aufgabe
sein statistisches Wissen auf industrielle Prozesse anzuwenden und sie zu verbessern. Dort erfand er die
t-Verteilung und den t-Test. Mitarbeiter durften, zur Wahrung des Betriebsgeheimnisses, keine Studien
mehr vero¨ffentlichen, wodurch Gosset gezwungen war unter dem Pseudonym ”Student” seine Ergebnisse,
1908 im Journal Biometrika (Student , 1908), zu publizieren. Aus Hotelling (1930).
4Sir Ronald Aylmer Fisher (* 17. Februar 1890 in London, England; † 29. Juli 1962 in Adelaide, Australien).
Theoretischer Biologe, Genetiker, Evolutionstheoretiker und Statistiker.
3.2. EOF ANALYSE 15
Anhang A.5.3) wird mit dem Wert der Fisher-Verteilung verglichen, der sich fu¨r das gegebene
Konfidenzintervall und die Freiheitsgrade ergibt, und z.B. in von Storch und Zwiers (1999,
Anhang G) aufgelistet ist.
3.2. EOF Analyse
Hannachi et al. (2007) geben einen Ein- und U¨berblick in die Welt der Empirischen Orthogo-
nal Funktionen (EOF) Analyse. Darin thematisieren sie auch die Urspru¨nge dieser Technik,
die ihren Anfang in der Sozialwissenschaft nahm (Pearson, 1902). Spa¨ter pra¨gte Hotelling
(1933; 1935) den Begriff der principal component analysis (PCA). In der Meteorologie wurde
sie als erstes von Obukhov (1947) zum Gla¨tten verwendet, richtig Fuß fasste sie durch Lorenz
(1956). Die EOF Analyse ist ein Werkzeug mit vielen Fa¨higkeiten. Sie werden benutzt, um
große Datenmengen die in Zeit- und Raumdimension vorliegen, in ra¨umliche Muster mit
einem zeitlichen Verlauf zu zerlegen, die dabei so viel wie mo¨glich der beobachteten Varia-
bilita¨t beschreiben. Somit reduziert man ein komplexes, hochdimensionales System in ein
niederdimensionales und erlangt damit die Mo¨glichkeit die wichtigsten physikalischen Pro-
zesse zu verstehen und erleichtert das Arbeiten. Ein weiteres Feld der Anwendung besteht
im Vergleich von Beobachtungs- und Reanalysedaten mit Klimamodellen. Heute wird die
EOF Analyse verbreitet zur Untersuchung von Moden der Variabilita¨t genutzt, die physika-
lisch sinnvoll und bedeutend sind, sogenannte Telekonnektionen oder Klimamoden. Das ist
auch der Anwendungsbereich fu¨r die hier vorliegende Arbeit. Bei der Interpretation dieser
Klimamoden ist a¨ußerste Sorgfalt geboten, worauf u.a. Dommenget und Latif (2002) und
Ambaum et al. (2001) hinweisen.
Eine Datenmatrix D (bestehend aus geographischer La¨nge und Breite fu¨r eine bestimmte
Variable, wie Temperatur) weist eine hohe Redundanz auf, da z.B. eine einzelne Spalte sehr
hoch mit den Nachbarspalten korreliert ist. Die EOF Analyse ist die effizienteste Methode
um mit so wenig Datenpunkten wie mo¨glich, so viel Varianz wie mo¨glich darzustellen. Da-
bei wird D in ra¨umliche Muster der Variabilita¨t (EOF Muster, auch Moden genannt) mit
der dazugeho¨rigen zeitlichen Entwicklung (Zeitreihe der Hauptkomponenten, PC-Zeitreihe)
sowie der erkla¨rten Varianz der Muster zerlegt. Es gibt verschiedene Verfahren, diese Zerle-
gung zu erreichen, eine davon ist die Hauptkomponenten Analyse (PCA, Beschreibung im
Anhang A.6). Die PC-Zeitreihen sollen fu¨r jedes Muster mit den PC-Zeitreihen der anderen
Muster nicht korreliert sein. Zudem werden die Moden nach ihrer erkla¨rten Varianz geord-
net. So beschreibt der erste Mode die meiste Varianz der Datenmatrix D, der zweite Mode
beschreibt dann den gro¨ßten Teil der verbleibenden Varianz und dies setzt sich so weiter
fort. D wird in eine Linearkombination von Moden zerlegt. Es genu¨gt damit die ersten fu¨h-
renden Moden in einer Analyse zu betrachten, da sie den gro¨ßten Teil der Gesamtvarianz
erkla¨ren.
3.3. Rotierte EOF Analyse
Die Bedingungen der Orthogonalita¨t und Unkorreliertheit der EOF Moden und ihrer dazuge-
ho¨rigen PC-Zeitreihen ist fu¨r eine effiziente Zerlegung der Datenmatrix D bestens geeignet,
entspricht aber nicht immer physikalischen Gegebenheiten. Geht es also an die physikalische
Interpretation dieser Moden erreicht man schnell Grenzen. Zur Veranschaulichung stelle man
16 KAPITEL 3. METHODEN
sich folgendes vor: die Datenmatrix D entha¨lt einige klar getrennte, aber nicht unbedingt
ra¨umlich orthogonale und zeitlich unkorrelierte, Moden der Variabilita¨t. Die EOF Technik
versucht maximale Varianz zu erkla¨ren und ergibt eine Linearkombination von Moden, aber
nicht unbedingt die Moden an sich. Eine Methode, um diese Beschra¨nkungen leichter (realis-
tischer) zu gestalten, besteht in der Rotation der EOF Muster. Dabei gibt es grundsa¨tzlich
die Mo¨glichkeit der orthogonalen oder schiefen5 Drehung, die entweder die Beschra¨nkung
der zeitlichen Unkorreliertheit oder der Orthogonalita¨t fallen la¨sst. Die Methode der Ro-
tation ist am weitesten verbreitet und hat ihren Ursprung in der Faktoranalyse der 50er
Jahre. Seit den 80er Jahren wird sie auch im meteorologischen Bereich angewandt. Mit ihr
sollen Strukturen einfacher und leichter interpretierbar werden. Durch die Rotation wird
versucht ein Vereinfachungskriterium zu maximieren. Dabei ist die ha¨ufigste Methode die
orthogonale Rotation mit der VARIMAX Routine (Anhang A.7), die hier angewandt wurde.
Die unrotierten Moden werden so lange im Raum gedreht bis sie die maximale Varianz des
Kriteriums erfu¨llen. Die rotierten EOF (REOF) sind immer noch orthogonal zueinander
und der Anteil der erkla¨rten Varianz a¨ndert sich nicht.
Es gibt viele weitere Verfahren, die meist komplizierter, dadurch aber nicht unbedingt leich-
ter zu verstehen und zu interpretieren sind. Einen detailreichen U¨berblick gibt u.a. Hannachi
et al. (2007).
5engl. oblique: schief. Hier: nicht orthogonal
4. Einfluss des arktischen Meereises auf das
Winterklima im 20. Jahrhundert
In diesem Kapitel wird untersucht, welchen Einfluss arktisches Meereis auf das Klima im
20. Jahrhundert besitzt. Dabei werden die Differenzen zwischen den zwei Modellla¨ufen,
des ECHAM5.3 Modells, 20C - 20C−SI betrachtet, das heißt die Vera¨nderungen im Mo-
delllauf ohne Meereis bezu¨glich des Modelllaufs mit Meereis. Des Weiteren bezieht sich
die Untersuchung in diesem Kapitel, soweit nicht anders genannt, auf die Winterjahreszeit
(JFM) und auf klimatologische Mittelwerte. Es werden die wesentlichen meteorologischen
Parameter und deren Reaktion auf die Reduktion von Meereis untersucht, wobei nicht alle
mo¨glichen Variablen und komplexen Gro¨ßen untersucht werden ko¨nnen, ohne den Rahmen
dieser Arbeit zu sprengen. Die Untersuchung bleibt auf die Gro¨ßen Luftdruck, Temperatur,
Geopotential, Wa¨rmeflu¨sse, Niederschlag, Windgeschwindigkeit und Massenstromfunktion
begrenzt. Am Ende des Kapitels wird anhand zweier mathematischer Analysetechniken die
Variabilita¨t des Luftdrucks genauer untersucht.
4.1. Luftdruck
Luftdruck wird generell auf Meeresniveau reduziert (Luftdruck auf Meeresniveau, SLP), da
bei der Betrachtung des Bodenluftdruckfeldes die Topographie dominieren wu¨rde. Die mitt-
lere ra¨umliche Verteilung des SLP in Abb. 4.1a spiegelt die Dynamik (großskalige Zirkulati-
on der Atmospha¨re) und die Temperatur der Atmospha¨re wider. Absinkende (aufsteigende)
Luftmassen versta¨rken (verringern) durch Konvergenz (Divergenz) den Luftdruck am Bo-
den. Kalte Luft, mit einer gro¨ßeren Dichte als warme Luft, ist schwerer und erho¨ht den
SLP. Im a¨quatorialen Bereich steigen, durch die starke Einstrahlung der Sonne, erwa¨rmte
Luftmassen auf und erniedrigen am Boden den Luftdruck. U¨ber die Hadleyzelle (HZ), einer
thermisch getriebenen Zelle, werden die Luftmassen in die Subtropen transportiert, wo sie
absinken und am Boden den SLP erho¨hen. Zwischen 20°N - 30°N befindet sich daher ein
Hochdruckgu¨rtel. Ebenfalls thermisch direkt angetrieben ist die Polarzelle, mit absinkenden
Luftmassen u¨ber dem arktischen Ozean. Zwischen diesen beiden Zellen befinden sich u¨ber
dem Nordatlantik und Nordpazifik, an der Grenzfla¨che zwischen warmer Luft im Su¨den
und polarer Kaltluft im Norden, Gebiete mit geringerem SLP. In diesen Gebieten entstehen
Sto¨rungen, die sich durch barokline Instabilita¨ten zu Tiefdruckgebieten entwickeln ko¨nnen
(Zyklogenese), in denen Luftmassen großra¨umig gehoben werden, so dass der SLP abnimmt.
Im Winter bildet sich u¨ber Sibirien ein starkes Hochdruckgebiet, welches das Resultat einer
starken kontinentalen Abku¨hlung ist (sogenanntes Sibirienhoch).
Im Experiment ohne Meereis (20C, Abb. 4.1b) versta¨rkt das Sibirienhoch, gegenu¨ber
20C−SI, seinen Einfluss u¨ber Eurasien bis hin nach Gro¨nland um bis zu +4 hPa, dehnt
sich also nach Westen hin aus. U¨ber dem europa¨ischen Nordmeer, wo im 20C−SI durch
Tiefdruckgebiete relativ niedriger SLP herrscht, kann sich ho¨herer Druck durchsetzen. Da-
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(a) (b)
Abbildung 4.1.: Luftdruck auf Meeresniveau (SLP) im Winter (JFM) in hPa. (a) Mittlere
ra¨umliche Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI. Statistisch signifikante A¨nderungen
(Student’s t-Test, 90 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
gegen gibt es eine zusammenha¨ngende Region, in der sich der SLP großra¨umig verringert.
U¨ber dem arktischen Ozean und der Hudson Bay sinkt der SLP um bis zu -6 hPa, wo-
bei das Maximum der Abnahme nicht zentral u¨ber der Arktis liegt, sondern in Richtung
Kanada verschoben ist. Des Weiteren wird der SLP u¨ber dem Osten Nordamerikas, dem
Atlantik bis Spanien um ca. -3 hPa reduziert. Es findet eine Abschwa¨chung und su¨dwa¨rtige
Verschiebung des Islandtiefs im Nordatlantik statt. Aus der westlichen Arktis (kanadischer
Bereich) wird, nach Abb. 4.1b, somit im Experiment Masse nach Sibirien verlagert. Die Zu-
nahme des Aleutentiefs u¨ber dem Nordpazifik ist nach dem Student´s t-Test (Kapitel 3.1.2)
nicht signifikant, da dort die Annahme einer Normalverteilung fu¨r den Test nicht erfu¨llt ist
(Jarque-Bera Test, Kapitel 3.1.1).
Durch eine Reduktion des Meereises im Experiment (20C), ko¨nnte eine Reduktion des SLP
gegenu¨ber 20C−SI in dieser Region erwartet werden. Denn durch die der Atmospha¨re zu-
sa¨tzlich zugefu¨hrte Wa¨rme sollte sich die Lufttemperatur u¨ber diesen Regionen erho¨hen,
was nach den Gesetzen der Thermodynamik in einer Verringerung der Dichte von Luft, und
somit in einem Aufsteigen der Luftmassen (SLP-Abnahme), resultieren sollte. Das Gebiet
der Reduktion des SLP entspricht jedoch nicht der offenen Wasserfla¨che im 20C. Vielmehr
erho¨ht sich der SLP entlang der sibirisch arktischen Ku¨ste. Außerdem gibt es eine SLP-
Abnahme u¨ber dem Atlantik. Schließlich la¨sst sich daraus ableiten, dass sich die Dynamik
der Atmospha¨re zwischen 20C und 20C−SI a¨ndern muss, da die lokale A¨nderung der SIC
globale Auswirkungen im SLP verursacht.
Die mittlere ra¨umliche Verteilung der interannualen Variabilita¨t des SLP (STD in Abb.
4.2a) weist einen starken meridionalen Gradienten, mit der ho¨chsten Variabilita¨t im pola-
ren Bereich und einer extrem geringen Variabilita¨t in der Na¨he des A¨quators, auf. In den
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(a) (b)
Abbildung 4.2.: Standardabweichung des Luftdrucks auf Meeresniveau (SLP) im Winter (JFM)
in hPa. (a) Mittlere ra¨umliche Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI. Statistisch
signifikante A¨nderungen (Fisher F-Test, 90 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
Zentren des Island- und Aleutentiefs sowie an der Grenzfla¨che zwischen dem Einfluss von
Hoch- und Tiefdruckgebieten herrscht hohe Variabilita¨t, wa¨hrend in Gebieten mit hohem
Luftdruck die Variabilita¨t gering ist. Besonders im Aleutentief schwankt der mittlere SLP
von Winter zu Winter um bis zu ±10 hPa. Im Experiment (20C) nimmt die STD des SLP ge-
genu¨ber 20C−SI in den Zentren maximaler Variabilita¨t um -2 hPa bis -3 hPa ab, Abb. 4.2b.
Ursache ist die Abschwa¨chung der SLP-Gradienten zwischen hohem und niedrigem Luft-
druck, vor allem u¨ber dem Nordatlantik. Die Variabilita¨t des Aleutentiefs weist zusa¨tzlich
zur Abschwa¨chung eine Verlagerung nach Osten auf, wobei vor der Westku¨ste Nordamerikas
die Variabilita¨t um +1 hPa bis +2 hPa zunimmt. Ein weitere Zunahme um +30 % bis +50 %
ist u¨ber dem tropischen Atlantik erkennbar. In den Gebieten mit einer SLP-Zunahme (Abb.
4.1b) verringert sich die Variabilita¨t um -1 hPa bis -2 hPa, jedoch nur geringfu¨gig (≤ +1 hPa)
in den Regionen einer SLP-Abnahme. Eine detaillierte Untersuchung der Variabilita¨t des
SLP erfolgt in Kapitel 4.7.1 mit Hilfe von EOF Analysetechniken.
4.2. Temperatur
4.2.1. 2 m Temperatur
In den Gebieten, in denen das Meereis auf null reduziert wurde, sind die gro¨ßten Tempera-
turunterschiede zwischen 20C und 20C−SI zu erwarten, da hier die isolierende Wirkung des
Meereises zwischen Ozean und Atmospha¨re fehlt. In Abb. 4.3a ist die mittlere ra¨umliche
Verteilung der 2 m Temperatur im Winter (JFM) im 20C−SI dargestellt. Klar zu erken-
nen ist die zonale Struktur der Temperaturverteilung mit einem meridionalen Gradienten
vom kalten Nordpol zum warmen A¨quator. Wa¨hrend in den Tropen und Subtropen Durch-
20
KAPITEL 4. EINFLUSS DES ARKTISCHEN MEEREISES AUF DAS
WINTERKLIMA IM 20. JAHRHUNDERT
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Abbildung 4.3.: 2 m Temperatur im Winter (JFM). (a) Mittlere ra¨umliche Verteilung im 20C−SI
in °C. (b) Differenz 20C - 20C−SI in K. Statistisch signifikante A¨nderungen (Student’s t-Test, 90 %
Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
schnittstemperaturen von +20°C bis +30°C herrschen, sinken die Werte in der zentralen
Arktis u¨ber Meereis auf bis zu -30°C, in angrenzenden Gebieten u¨ber Land, im Nordosten
Kanadas und Sibiriens auf bis zu -40°C. Durch warme oberfla¨chennahe Meeresstro¨mun-
gen, Nordatlantikstrom und Kuroshio (Pazifik), sind die mittleren Temperaturen in den
hohen Breiten, sowohl u¨ber Wasser, als auch u¨ber den angrenzenden (maritim gepra¨gten)
Landmassen deutlich ho¨her gegenu¨ber Regionen mit kontinental gepra¨gtem Klima. Das
Atmospha¨renmodell ECHAM5.3 gibt die in der Realita¨t beobachtete ra¨umliche Verteilung
der 2 m Temperatur im 20C−SI sowie des SLP (Abb. 4.1a) in U¨bereinstimmung mit Beob-
achtungen wieder.
Die gro¨ßten Differenzen der 2 m Temperatur zwischen 20C und 20C−SI werden u¨ber den
im 20C−SI mit Meereis bedeckten Gebieten erzielt, Abb. 4.3b. Hier geben die Differenzen
praktisch die mittlere ra¨umliche Verteilung der 2 m Temperatur aus 20C−SI wieder, da die
SST in den Gebieten ohne SIC (20C) konstant gehalten wird. U¨ber dem arktischen Ozean
nimmt die 2 m Temperatur um bis zu +25 K, zu den Ku¨sten der Arktis hin um +10 K, zu.
Die Erwa¨rmung entspricht der Lage der Eiskante im 20C−SI. U¨ber Ozeanregionen ohne
SIC im 20C−SI kann es keine Vera¨nderungen geben, da die SST in beiden Modellla¨ufen
identisch ist. Diese lokale Erwa¨rmung u¨ber dem arktischen Ozean wird durch horizonta-
le Advektion der mittleren Zirkulation, Diffusion und turbulente Transporte in su¨dlichere
Breiten transportiert. Die su¨dliche Ausbreitung, bis 40°N u¨ber Nordamerika und in der
Region des Ochotskischen Meeres, ist mit den bodennahen Winden, die man aus dem SLP-
Feld in Abb. 4.1 ableiten kann, konsistent. Dabei wird an den Westseiten des Aleuten- und
Islandtiefs das Erwa¨rmungssignal mit einer no¨rdlichen Stro¨mung nach Su¨den advehiert und
an den Ostseiten das Signal auf den Norden begrenzt. Ebenso hat die Westwindzone in den
mittleren Breiten einen Einfluss auf die Advektion der Erwa¨rmung von der Hudson Bay
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Richtung Gro¨nland.
U¨ber Sibirien ku¨hlt sich die mittlere 2 m Temperatur im Winter um -1 K bis -2 K signifikant
ab. Dieses Abku¨hlung wurde bereits in anderen Arbeiten untersucht. Newson (1973) vermu-
tet, dass es durch die Abschwa¨chung des meridionalen Temperaturgradienten (Kapitel 4.2.4)
zu einer Verschiebung (und ebenso Abschwa¨chung) der Westwinde kommt und es dadurch
ha¨ufigere blockierende Hochdruckwetterlagen u¨ber den Kontinenten gibt. Der Bereich der
Abku¨hlung befindet sich an der Stelle, an der sich der SLP (Abb. 4.1b) so a¨ndert, dass
weniger warme Luft von Su¨den, sondern vermehrt ku¨hlere kontinentale Luft von Norden
(aus Gebieten ohne Erwa¨rmung) herangefu¨hrt wird, Royer et al. (1990). Letztlich fo¨rdert
die Versta¨rkung des Sibirienhochs, Abb. 4.1b, eine Isolation von umliegenden Luftmassen
und verhindert, dass wa¨rmere (und feuchtere) Luftmassen in Richtung des Hochdruckge-
biets gelangen ko¨nnen und es somit zu einer weiteren Abku¨hlung im Winter kommt.
Die interannuale Variabilita¨t der 2 m Temperatur im Winter (JFM) im 20C−SI ist all-
gemein u¨ber Land ho¨her als u¨ber den Ozeanen, Abb. 4.4a. Grund dafu¨r ist die deutlich
gro¨ßere Wa¨rmekapazita¨t der Ozeane, die dadurch viel langsamer auf Vera¨nderungen (z.B.
der Temperatur der Atmospha¨re) reagieren.
(a) (b)
Abbildung 4.4.: Standardabweichung der 2 m Temperatur im Winter (JFM) in °C. (a) Mittlere
ra¨umliche Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI. Statistisch signifikante A¨nderungen
(Fisher F-Test, 90 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
U¨ber der zentralen Arktis nimmt die Variabilita¨t der 2 m Temperatur im 20C gegenu¨ber
20C−SI (Abb. 4.4b) großfla¨chig um -1 σˆ bis -2 σˆ, was einer Reduktion von u¨ber -90 % ent-
spricht, auf Werte ≤ 0, 25 σˆ ab und gleicht sich so der Variabilita¨t u¨ber den u¨brigen Ozeanen
an, deren SST fixiert ist (faktisch unendliche Wa¨rmequelle). Die sta¨rksten Abnahmen der
Variabilita¨t finden dabei entlang der Eiskante im 20C−SI statt, wobei die gro¨ßte Reduktion
in der Karasee zu Tage tritt, die im 20C−SI eine der ho¨chsten Schwankungen von bis zu 6 σˆ
aufweist. Entlang der Eiskante ist die STD im 20C−SI sehr hoch (≥ 3 σˆ). Durch die im 20C
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fixierte SST sinkt die Variabilita¨t stark und es treten hier große Differenzen auf. U¨ber den
Kontinenten findet eher eine ra¨umliche Verlagerung der Variabilita¨t statt. Das Maximum
der STD u¨ber Zentralnordamerika verlagert sich aus dem Nordwesten Nordamerikas in den
Norden der USA. In Osteuropa und Ostsibirien erho¨ht sich die Variabilita¨t um bis zu +2 σˆ
bzw. +80 % (no¨rdlich des Kaukasus). Diese Zunahme der STD der 2 m Temperatur ha¨ngt
mo¨glicherweise mit dem vera¨nderten Effekt von hohem und tiefem Luftdruck zusammen, an
dessen Grenzfla¨chen die Variabilita¨t generell hoch ist. In der gleichen Region intensivieren
sich sowohl der Einfluss des Sibirienhochs (Abb. 4.1b), als auch die STD des Luftdrucks
(Abb. 4.2b).
4.2.2. Zonales Mittel der Temperatur
Einen Eindruck der vertikalen und horizontalen Verteilung der Temperatur der Atmospha¨-
re liefert das zonale Mittel. Dabei wird fu¨r jedes Druckniveau ein Mittelwert u¨ber alle
Datenpunkte auf einem Breitengrad gerechnet. Somit ergibt sich ein meridionales und ver-
tikales Profil der Temperatur u¨ber alle Ho¨hen vom A¨quator bis zum Nordpol. Abbildung
4.5 zeigt, dass die vollsta¨ndige Reduktion des Meereises im 20C sich auf eine Erwa¨rmung
der Tropospha¨re in den no¨rdlichen Breiten und auf die untersten Schichten beschra¨nkt. Als
Signifikanzmaß werden nur Differenzen dargestellt, die außerhalb ±1 STD (interannuale Va-
riabilita¨t) des 20C−SI liegen.
Eine signifikante Erwa¨rmung findet erst no¨rdlich von 50°N bis zu einer Ho¨he von 700 hPa
statt und erreicht u¨ber dem arktischen Ozean Werte bis +20 K. Das Erwa¨rmungssignal reicht
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Abbildung 4.5.: A¨nderung der mittleren Temperatur im Winter (JFM) in Kelvin, aufgetragen
u¨ber Ho¨he (in hPa) und geographischer Breite. Farbig hinterlegt ist die Differenz zwischen 20C -
20C−SI, in Regionen in denen das Verha¨ltnis der absoluten Differenz zur zeitlichen STD des
20C−SI ≥1 ist. Konturlinien in schwarz repra¨sentieren Isothermen der mittleren Temperatur im
20C−SI (°C), negative Werte sind gestrichelt.
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im zonalen Mittel su¨dlicher als die Eiskante im 20C−SI. Dass heißt, dass die starke lokale
Erwa¨rmung der Arktis (Abb. 4.3b) durch Konvektion (bzw. Advektion) und Diffusion nach
Su¨den und nur bis in eine geringe Ho¨he transportiert wird. Der lokale Effekt in der Arktis
hat nur einen geringen Einfluss auf die Dynamik der Atmospha¨re in den niederen Breiten.
Royer et al. (1990) haben in einem vergleichbarem Experiment eine Erwa¨rmung in a¨hnlicher
Gro¨ßenordnung und Struktur gefunden. Zudem ku¨hlt sich die Atmospha¨re in ihren Unter-
suchungen um -0,5 K oberhalb und su¨dlich des Erwa¨rmungssignals ab. Diese Abku¨hlung
fu¨hren sie auf vera¨nderte vertikale Bewegungen von Luftmassen im Experiment zuru¨ck, da
weniger Wa¨rme, durch verringertes Absinken (adiabatische Erwa¨rmung) in diesen Regionen,
freigesetzt wird.
4.2.3. Temperatur in der Ho¨he
Das Muster der Temperaturdifferenz (zwischen 20C - 20C−SI) in verschiedenen Ho¨hen lie-
fert einen Hinweis darauf, ob das Erwa¨rmungssignal am Boden auch Einfluss auf die Dyna-
mik der Atmospha¨re hat. Barokline Strukturen (zum Beispiel Abku¨hlung in der Ho¨he u¨ber
Erwa¨rmung am Boden, Vorzeichenwechsel der Temperaturdifferenz) oder Temperatura¨nde-
rungen außerhalb der Region, in der die SIC vera¨ndert wurde, deuten darauf hin.
In Abb. 4.6 wird deutlich, dass die Fla¨che der Erwa¨rmung in der Arktis im 850 hPa Niveau
im Vergleich zur 2 m Temperatur (Abb. 4.3b) zunimmt und die ra¨umliche Struktur erhal-
ten bleibt. Ab 700 hPa Ho¨he spaltet sich das Signal in einen Tripol auf, mit Zentren u¨ber
Gro¨nland und der Hudson Bay, der Karasee und Ostsibirien. Die Amplitude der Erwa¨rmung
nimmt bis 500 hPa ab und ist in 300 hPa nicht mehr vorhanden. Die Abku¨hlung u¨ber Sibi-
rien ist bis in eine Ho¨he von 500 hPa statistisch signifikant, von a¨hnlicher Sta¨rke (-1 K bis
-2 K) und weist eine barotrope Struktur auf.
Obwohl sich die SST nur in der Arktis, durch die vollsta¨ndige Reduktion des Meereises,
a¨ndert, ist u¨ber dem Nordatlantik erst im 700 hPa Niveau ein Temperatursignal zu erken-
nen, welches nicht auf eine A¨nderung am Boden zuru¨ckzufu¨hren ist. Bei 50°N ku¨hlt sich
die Atmospha¨re vom 700 hPa bis zum 300 hPa Niveau jeweils um ca. -0,6 K ab, wa¨hrend
su¨dlich davon, bei 30°N, eine etwa gleich starke Erwa¨rmung stattfindet. Diese Erwa¨rmung
ist in 700 hPa und 500 hPa Ho¨he gleich stark, schwa¨cht sich im 300 hPa Niveau auf fast null
ab. Die Atmospha¨re weist im 300 hPa Niveau mehrere Regionen mit einer Abku¨hlung von
ca. -0,5 K auf, dagegen nur zwei sehr kleine Gebiete mit Erwa¨rmung (Japanisches Meer und
Nordatlantik bei 30°N).
Somit wird noch einmal deutlich, dass die A¨nderungen der Temperatur im 20. Jahrhundert,
durch eine meereisfreie Arktis, in ihrer Ausdehnung und Sta¨rke beschra¨nkt sind. A¨hnliche
Experimente, wie sie in Newson (1973); Warshaw und Rapp (1973); Royer et al. (1990);
Murray und Simmonds (1995) durchgefu¨hrt wurden, kommen zu vergleichbaren Ergebnis-
sen bei den Temperatura¨nderungen (ra¨umliche und vertikale sowie horizontale Verteilung),
jedoch werden die Amplituden der Signale kleiner, je ho¨her die Modelle mit der Zeit aufgelo¨st
werden konnten.
4.2.4. Meridionaler Temperaturgradient
Der Meridionale Temperaturgradient (MTG) der bodennahen atmospha¨rischen Schichten
zwischen den hohen und niederen Breiten ist der Hauptantrieb der großskaligen atmos-
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(a) 850 hPa (b) 700 hPa
(c) 500 hPa (d) 300 hPa
Abbildung 4.6.: Temperaturdifferenz der mittleren ra¨umlichen Verteilung zwischen 20C - 20C−SI
auf vier Ho¨henlevel im Winter (JFM) in K. Statistisch signifikante A¨nderungen (Student’s t-Test,
90 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt. Ho¨henlevel: (a) 850 hPa (b) 700 hPa (c) 500 hPa
(d) 300 hPa. Unterschiedliche Farbskala beachten.
pha¨rischen Zirkulation (Kapitel 1.2). Nach Jain et al. (1999) besitzt er einen großen Einfluss
auf das Klimasystem. Er ist ein Maß fu¨r die Baroklinita¨t der Atmospha¨re, die wiederum fu¨r
die Entwicklung der Wettersysteme wichtig ist (Peixoto und Oort , 1992, S. 142). Außerdem
beschreibt er die Sta¨rke der außertropischen, u¨ber die Ho¨he gemittelten, zonalen Stro¨mung
u¨ber die thermische Windgleichung (Peixoto und Oort , 1992, S. 155), s. Kapitel 4.6.2. Nicht
zuletzt beeinflusst er, nach Jain et al. (1999), die Lage und Sta¨rke der HZ (s. Kapitel 4.6.3)
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sowie der subtropischen Hoch- und subpolaren Tiefdruckgebiete (s. Kapitel 4.1).
In Anlehnung an Stone und Miller (1980, S. 1709) und Gitelman et al. (1997, S. 1243) wurde
der MTG in dieser Arbeit wie folgt definiert: Der Temperaturgradient wird aus der Diffe-
renz zwischen zwei zonal gemittelten Breitengradba¨ndern der Temperatur im Abstand von
30° berechnet (das heißt Breitenintervall = 30°), wobei die Breitengradba¨nder jeweils ein
meridionales Mittel u¨ber 5° darstellen. Somit ist gewa¨hrleistet, dass bei der Betrachtung des
MTG breitengradabha¨ngige Vera¨nderungen betrachtet werden ko¨nnen. Das Breitenintervall
”60/90” in Abb. 4.7 bedeutet demnach eine Differenz zwischen den Breitengradba¨ndern 55°N
- 60°N und 85°N - 90°N.
Aus dem mittleren Zustand des MTG im 20C−SI in Abb. 4.7a ist zu erkennen, dass der
MTG in Bodenna¨he am sta¨rksten ist und mit der Ho¨he schnell abnimmt. In der Na¨he des
Nordpols und des A¨quators ist der MTG in allen Schichten am geringsten, das Maximum
liegt zwischen 35°N - 65°N (1000 hPa) und 25°N - 50°N (ab 850 hPa aufwa¨rts). Zwischen
700 hPa und 400 hPa Ho¨he liegen das Maximum und der Verlauf des MTG u¨ber die Brei-
tenintervalle dicht beieinander.
Die Verlagerung des maximalen MTG in den bodennahen Schichten nach Norden, gegen-
u¨ber ho¨heren Schichten, erkla¨rt sich durch den unterschiedlich starken meridionalen Wa¨r-
metransport der Ozeane und der Atmospha¨re, der in Abb. 4.8 dargestellt ist. Der nordwa¨r-
tige Wa¨rmetransport, der durch die Ozeane geleistet wird, entspricht etwa einem Drittel
des Transports durch die Atmospha¨re. In der Na¨he des A¨quators (zwischen 10°N - 20°N)
transportieren die Ozeane im Maximum 2 PW Energie Richtung Nordpol und verschieben
dadurch gewissermaßen den maximalen MTG der untersten Ho¨henniveaus nach Norden.
Denn die Wa¨rmeenergie die der Ozean u¨ber seine Oberfla¨chentemperatur an die Atmospha¨-
re abgibt, kann nicht beliebig weit hoch in die Atmospha¨re gelangen, sondern erwa¨rmt in
erster Linie die oberfla¨chennahen Schichten.
Die Abschwa¨chung des MTG mit der Ho¨he ist ein Resultat der unterschiedlichen Strahlungs-
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Abbildung 4.7.: Meridionaler Temperaturgradient im Winter (JFM) in K pro Breitenintervall,
aufgetragen u¨ber verschiedene Breitenintervalle. (a) Mittlerer Gradient im 20C−SI. (b) Differenz
20C - 20C−SI. Farbige Linien repra¨sentieren verschiedene Ho¨henlevel in hPa (Legende).
26
KAPITEL 4. EINFLUSS DES ARKTISCHEN MEEREISES AUF DAS
WINTERKLIMA IM 20. JAHRHUNDERT
Abbildung 4.8.: Zonale Jahresmittel des meridionalen Wa¨rmetransports in PW (1015W ),
aufgetragen u¨ber geographischer Breite und meridionalem Wa¨rmetransport. Aus Fasullo und
Trenberth (2008, Abb. 7d). Schwarz: Gesamttransport (Ozean + Atmospha¨re), rot: Atmospha¨re,
blau: Ozeane
bilanz in verschiedenen Ho¨hen der Atmospha¨re. An der Erdoberfla¨che wird die Temperatur
vornehmlich u¨ber einfallende kurzwellige und ausgehende langwellige Strahlung bestimmt.
Kurzwellige Strahlung erwa¨rmt (in Abha¨ngigkeit von u.a. Albedo und Einfallswinkel) die
Oberfla¨che und erho¨ht die Lufttemperatur. In ho¨heren Schichten der Atmospha¨re wird der
gro¨ßte Teil der kurzwelligen Strahlung transmittiert, wodurch diese sich weniger stark erwa¨r-
men kann (als am Boden) und sich kleinere meridionale Temperaturgradienten aufbauen.
Dies ist auch im zonal gemittelten Temperaturfeld (Abb. 4.5) zu erkennen, in dem die Iso-
thermen ab 400 hPa bis 500 hPa Ho¨he weniger stark (in meridionaler Richtung) geneigt sind,
als in bodennahen Schichten.
Im Experiment (20C) erwa¨rmt sich vor allem der polare Bereich in Bodenna¨he, was zu einer
Reduktion des MTG in den hohen Breiten und den untersten drei Druckniveaus fu¨hrt, Abb.
4.7b. Im 1000 hPa Niveau wechselt der MTG zwischen Nordpol und 60°N das Vorzeichen, so
dass es in der Na¨he des Nordpols (im 20C) wa¨rmer als in su¨dlicheren Breiten ist. Je su¨dlicher
das Breitenintervall liegt, u¨ber den der MTG berechnet wurde, desto schwa¨cher wird dieser
und a¨ndert sich nicht mehr su¨dlich von ca. 50°N. Von einer Abnahme des MTG sind nur die
untersten drei Ho¨henniveaus (1000 hPa, 925 hPa, 850 hPa) betroffen, wobei die Reduktion
im 850 hPa Niveau, im Vergleich zum 1000 hPa Niveau mit bis zu -15 K pro Breitenintervall,
nur bis zu -5 K betra¨gt.
Die Abschwa¨chung des MTG im 20C gegenu¨ber 20C−SI sollte sich in A¨nderungen der Dy-
namik der Atmospha¨re niederschlagen. So werden die meridionalen SLP-Gradienten im 20C
kleiner (Abb. 4.1b), was wiederum zu einer Abnahme der Gesamtvarianz im SLP fu¨hrt
(Abb. 4.2b). Da der Antrieb der großra¨umigen Zirkulation geringer wird, sind A¨nderungen
in der Massenstromfunktion und der Lage des HZ zu erwarten, Kapitel 4.6.3.
4.3. Geopotential
Das Geopotential auf einem bestimmten Druckniveau, z.B. 500 hPa, ist ein Maß der Schicht-
mitteltemperatur der darunter liegenden Luftsa¨ule, da die Temperatur u¨ber die Dichte der
Luft die Ho¨he der Sa¨ule (bei gleichem Druck am Boden) bestimmt. Somit erkla¨rt sich auch
die sehr zonale Struktur des mittleren Geopotentials auf 500 hPa im Winter (JFM), Abb.
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4.9a, die warme Luft (relativ große Schichtdicke) im a¨quatorialen und kalte Luft (relativ
geringe Schichtdicke) im polaren Bereich aufweist. Die Isohpysen (Linien gleichen Geopo-
tentials) bilden eine, auf den Nordpol konzentrierte, ringfo¨rmige Struktur mit dem sta¨rksten
meridionalen Gradienten zwischen 40°N und 60°N.
(a) (b)
Abbildung 4.9.: 500 hPa Geopotential im Winter (JFM) in gpm. (a) Mittleres Geopotential im
20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI. Statistisch signifikante A¨nderungen (Student’s t-Test, 90 %
Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
In Abb. 4.9b ist die Differenz des Geopotentials im 500 hPa Niveau zwischen 20C und
20C−SI dargestellt. U¨ber der Arktis erho¨ht sich das Geopotential um +20 gpm bis +70 gpm
und weist drei Maxima u¨ber Gro¨nland/Baffin Bay, der Karasee und Ostsibirien auf. Das
Erho¨hungsmuster bedeutet eine Abschwa¨chung des Polarwirbels im Winter (JFM) im 20C,
was ein Resultat der starken Erwa¨rmung in Bodenna¨he (Abb. 4.3b) und des schwa¨cheren
MTG (Abb. 4.7b) ist. Zugleich ist die ra¨umliche Struktur der Zunahme des Geopotentials
mit der der Temperatura¨nderung im 850 hPa Niveau vergleichbar (Abb. 4.6a). Obwohl u¨ber
der zentralen Arktis die Temperatur im 500 hPa Niveau (Abb. 4.6c) deutlich weniger steigt
und der SLP (Abb. 4.1b) sinkt, nimmt das Geopotential im 500 hPa zu, da die Erwa¨rmung
am Boden so extrem stark ist, dass alle anderen Signale u¨berlagert werden.
Die Abnahme des Geopotentials im 500 hPa Niveau u¨ber Sibirien, Nordamerika sowie das
Signal u¨ber dem Nordatlantik (Zunahme bei 20°N, Reduktion bei 50°N) mu¨ssen aus einer
dynamischen Vera¨nderung resultieren, da im 20C und 20C−SI jeweils mit identischen Rand-
bedingungen am Boden gestartet wird, sich das Geopotential in 500 hPa Ho¨he jedoch a¨ndert
(Abnahme). Die gleichen Strukturen sind auch in den Temperatura¨nderungen in Abb. 4.6
zu sehen. Besonderes Augenmerk liegt dabei auf dem Nordatlantik, da hier erst ab 700 hPa
A¨nderungen in der Temperatur (Abb. 4.6b) sichtbar werden. Royer et al. (1990) vermuten
hier einen dynamischen Prozess der durch die SLP-Abnahme (Abb. 4.1b) in der Region an-
getrieben wird. Sinkt der SLP, nimmt die Konvergenz in Bodenna¨he zu, was wiederum dazu
fu¨hrt, dass Luft aufsteigen muss. Vermehrt aufsteigende (absinkende) Luftmassen fu¨hren,
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durch adiabatische Expansion (Kompression), zu einer Abku¨hlung (Erwa¨rmung) in ho¨heren
Schichten der Atmospha¨re. Das ist ein Hinweis auf mo¨gliche A¨nderungen der großra¨umigen
Zirkulation (meridionale Umwa¨lzbewegung), s. Kapitel 4.6.
Am Oberrand der Tropospha¨re, in 300 hPa, sehen die A¨nderungen des Geopotentials nahezu
identisch zum 500 hPa Niveau aus, Abb. 4.10b. Die Tripolstruktur der Hebung des Geopo-
tentials u¨ber der arktischen Region wird hier noch deutlicher, da der Einfluss der Abku¨hlung
in der Ho¨he (Abb. 4.6c+d) der starken Erwa¨rmung am Boden entgegenwirkt. Bereiche der
Reduktion des Geopotentials zeigen weiterhin eine barotrope Struktur auf. Aus der mitt-
leren ra¨umlichen Verteilung der 300 hPa Geopotentialfla¨chen im 20C−SI, Abb. 4.10a, wird
ersichtlich, dass sich der meridionale Geopotentialgradient mit der Ho¨he intensiviert. Wa¨h-
rend im 500 hPa Niveau die Differenz zwischen dem ho¨chsten (A¨quator) und niedrigsten
Wert (Nordpol) 900 gpm betra¨gt, liegt sie im 300 hPa Niveau bei 1400 gpm. Der Jetstream,
ein thermischer Wind, erreicht dadurch in dieser Ho¨he sein Maximum.
(a) (b)
Abbildung 4.10.: 300 hPa Geopotential im Winter (JFM) in gpm. (a) Mittleres Geopotential im
20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI. Statistisch signifikante A¨nderungen (Student’s t-Test, 90 %
Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
Die starke Erwa¨rmung in bodennahen Schichten u¨berlagert alle anderen Signale in ho¨heren
Schichten. Um diesen sto¨renden Faktor zu umgehen, bietet sich ein Blick auf die Schichtdicke
zwischen zwei Ho¨henniveaus (relative Topographie) an, die ein Maß fu¨r die Schichtmittel-
temperatur ist. Dabei wird die Differenz zwischen 1000 hPa - 500 hPa sowie 300 hPa - 500 hPa
berechnet und erlaubt eine Betrachtung der relativen A¨nderung dieser Schichten. In Abb.
4.11a ist der Sachverhalt schematisch dargestellt.
Wird z.B. nur die untere Luftschicht, durch die lokale Erwa¨rmung der Arktis, erwa¨rmt und
dehnt sich dadurch aus, kann die relative Schichtdicke zwischen 300 hPa - 500 hPa unvera¨n-
dert bleiben. Abb. 4.12a zeigt eine signifikante Zunahme der Schichtdicke des unteren Teils
der Tropospha¨re (1000 hPa - 500 hPa) u¨ber Nordkanada und dem arktischen Ozean um bis
zu +90 gpm, gegenu¨ber 20C−SI. Im oberen Teil der Tropospha¨re (zwischen 300 hPa und
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Abbildung 4.11.: Schema der relativen Topographie. Schichtdicken h und
Schichtmitteltemperaturen T zwischen 1000 hPa - 500 hPa (h1, T1) und 300 hPa - 500 hPa (h2, T2).
(a) 20C−SI, (b) 21C−SI.
(a) (b)
Abbildung 4.12.: A¨nderung der Schichtdicke (20C - 20C−SI) im Winter (JFM) in gpm. Farbig
hinterlegt sind Regionen in denen das Verha¨ltnis der absoluten Differenz zur zeitlichen STD im
20C−SI ≥1 ist. (a) 500 hPa - 1000 hPa, (b) 300 hPa - 500 hPa.
500 hPa) in Abb. 4.12b a¨ndert sich die Schichtdicke, und damit auch die Schichtmitteltem-
peratur, nicht. Eine ho¨here Schichtmitteltemperatur zwischen 1000 hPa - 500 hPa bedeutet,
dass die Temperatur im 500 hPa Niveau im 20C ho¨her ist, als im 20C−SI. Damit die Schicht-
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mitteltemperatur im oberen Teil der Tropospha¨re im 20C und 20C−SI gleich bleibt, muss
die Temperatur im 300 hPa, gegenu¨ber 20C−SI, sinken. Zum besseren Versta¨ndnis ist dies
in Abb. 4.11b zu sehen. Eine solche Abku¨hlung ist in Abb. 4.6d im 300 hPa Niveau zu
erkennen. Die Abnahme der Temperatur im 300 hPa Niveau kann nur durch zwei Faktoren
erreicht werden: (i) ein vera¨nderter vertikaler Temperaturgradient mit der Ho¨he (sta¨rkerer
Gradient), oder (ii) eine Anhebung der Tropopause1. Beide Mo¨glichkeiten sind in Abb. 4.13
dargestellt.
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Abbildung 4.13.: Schematische Darstellung der Mo¨glichkeiten (i) und (ii), siehe Text.
Temperatur T am Boden und Tropopausenho¨he H fu¨r 20C−SI (Index 1) und 21C−SI (Index 2).
(a) Tropopausenho¨he bleibt unvera¨ndert (H1 ≈ H2), da zwischen 300 hPa und 500 hPa der
vertikale Temperaturgradient ansteigt, (b) Anhebung der Tropopause (H1 < H2) bei konstantem
vertikalen Temperaturgradienten.
Der trockenadiabatische Temperaturgradient betra¨gt ca. 1 K pro 100 m, wa¨hrend der
feuchtadiabatische bei Werten zwischen ca. 0,3 K und 1 K pro 100 m liegt, da letzterer vom
Feuchtegehalt der Luft abha¨ngt (DWD , 1987). Fu¨r Fall (i) mu¨sste sich die Feuchte oberhalb
des 500 hPa Niveaus verringern, um eine Intensivierung des Gradienten zu erreichen (Abb.
4.13a). In diesem Experiment gibt es keine Anzeichen, dass sich der Wasserdampfgehalt der
oberen Tropospha¨re im 20C gegenu¨ber 20C−SI a¨ndert. Die ra¨umlich begrenzte Erwa¨rmung
der unteren Tropospha¨re in den hohen Breiten (s. Abb. 4.5) ist ein Hinweis dafu¨r, dass die
Feuchte der oberen Tropospha¨re unvera¨ndert bleibt. Daher ist eine Anhebung der Tropopau-
se (Fall (ii), Abb. 4.13b) der wahrscheinlichere Fall, um die Temperatur im 300 hPa Niveau,
gegenu¨ber 20C−SI, zu senken. Eine ausfu¨hrlichere (und damit umfangreiche) Analyse konnte
im Rahmen dieser Arbeit nicht durchgefu¨hrt werden.
1Grenze zwischen Tropospha¨re und Stratospha¨re. Temperaturgradient fu¨r 2 km kleiner als 0,2 K pro 100 m
(Roe und Jasperson, 1981)
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4.4. Wa¨rmeflu¨sse
Die Atmospha¨re und der Ozean bilden Wa¨rmereservoirs (Ozean  Atmospha¨re), zwischen
denen Energie in zwei verschiedenen Formen, der latenten und fu¨hlbaren Wa¨rme, ausge-
tauscht wird. Latente Energie ist quasi in aufsteigenden Luftmassen versteckt, da beim Ver-
dunstungsprozess an der Meeresoberfla¨che Energie aus dem Ozean genommen und in Form
von Wasserdampf gespeichert wird. Bei der Kondensation zu Wasser in ho¨heren Schichten
der Tropospha¨re wird diese wieder frei gesetzt. Fu¨hlbare Wa¨rme ist die fu¨hlbare Wa¨rme. In
Abb. 4.14a und Abb. 4.15a sind die mittleren Wa¨rmeflu¨sse im 20C−SI (JFM) dargestellt
und so definiert, dass der Fluss vom Ozean in die Atmospha¨re positiv ist.
(a) (b)
Abbildung 4.14.: Latenter Wa¨rmefluss im Winter (JFM) in Wm−2. (a) Mittlere ra¨umliche
Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI, farbig hinterlegt sind Regionen in denen das
Verha¨ltnis der absoluten Differenz zur zeitlichen STD im 20C−SI ≥1 ist.
Im Winter wird vor allem u¨ber den Ozeanen latente Wa¨rme an die Atmospha¨re abgeben,
Abb. 4.14a. Gut zu erkennen sind die zwei wa¨rmsten oberfla¨chennahen Meeresstro¨mungen,
der Golfstrom im Atlantik und der Kuroshio im Pazifik, die bis zu 400 Wm−2 latenter Wa¨rme
an die Atmospha¨re abgeben. Der hohe Sa¨ttigungsdampfdruck (in Abha¨ngigkeit von Tem-
peratur, Wasserdampfsa¨ttigungskurve, Clausius-Clapeyron-Gleichung2) in Verbindung mit
einer kra¨ftigen Grundstro¨mung, fu¨hrt zu solch hohen Verdunstungsraten. Auch in der Arktis
findet ein kleiner latenter Wa¨rmefluss in die Atmospha¨re statt (Gro¨ßenordnung ≤10 Wm−2),
der im Experiment signifikant um +25 Wm−2 bis +50 Wm−2 gegenu¨ber 20C−SI zunimmt,
Abb. 4.14b. U¨ber einer offenen Wasserfla¨che kann deutlich mehr Wasser verdunsten als u¨ber
Meereis, das eine isolierende Wirkung auf den latenten Wa¨rmefluss zwischen Ozean und At-
mospha¨re hat. Der versta¨rkte latente Wa¨rmefluss in die Atmospha¨re ist in der zentralen
21834 von Benoˆıt Paul E´mile Clapeyron (* 26. Januar 1799 in Paris; † 28. Januar 1864 ebenda), franzo¨sischer
Physiker, spa¨ter von Rudolf Julius Emanuel Clausius (* 2. Januar 1822 in Ko¨slin; † 24. August 1888 in
Bonn), deutscher Physiker, weiter entwickelt.
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Arktis geringer als entlang der arktischen Ku¨stengebiete, der Hudson Bay und der Ostku¨s-
te Asiens (su¨dwa¨rts bis 50°N) mit A¨nderungen von bis zu +100 Wm−2. Dort kann latente
Wa¨rme durch trockene kontinentale Winde in Bodenna¨he (Abb. 4.1) einerseits schneller
wegadvehiert werden und andererseits u¨ber die Erwa¨rmung der Luft (Abb. 4.3b) vermehrt
latente Wa¨rmeenergie aufnehmen.
U¨ber den angrenzenden Ozeanen, Nordatlantik (Beringsee, o¨stlich Gro¨nland, Labradorsee,
Ostku¨ste Nordamerikas bis 40°N) und Nordpazifik, sinkt der Fluss latenter Wa¨rme in die
Atmospha¨re um bis zu -30 Wm−2. Diese Regionen sind im 20C−SI durch trockene und kalte
West- bis Nordwestwinde gepra¨gt, die fu¨r einen relativ hohen latenten Wa¨rmefluss in die
Atmospha¨re verantwortlich sind. Im 20C gelangen in diese Gebiete wa¨rmere und feuchtere
Luftmassen aus der erwa¨rmten Arktis (Abb. 4.1 und Abb. 4.3b), die, durch den verringer-
ten vertikalen Temperaturgradient zwischen Ozean und Atmospha¨re, weniger latente (und
fu¨hlbare) Wa¨rme aufnehmen ko¨nnen.
Die ra¨umlichen Muster der A¨nderung von latenten (Abb. 4.14b) und fu¨hlbaren Wa¨rme-
flu¨ssen (Abb. 4.15b) sind sehr a¨hnlich. Der fu¨hlbare Wa¨rmefluss wird maßgeblich durch
die Temperaturdifferenz zwischen Ozean und Atmospha¨re sowie die Windgeschwindigkeit
bestimmt (jeweils direkt proportional zum fu¨hlbaren Wa¨rmefluss). Wa¨hrend die Atmospha¨-
re u¨ber der zentralen Arktis im 20C−SI ca. +15 Wm−2 mehr fu¨hlbare Wa¨rme als im 20C
aufnimmt, steigen diese Werte entlang der arktischen Ku¨sten, der Hudson Bay und der Ost-
ku¨ste Asiens (bis 40°N) auf u¨ber +80 Wm−2. Wie beim latenten Wa¨rmefluss sorgen kalte
Winde aus kontinentalen Gebieten fu¨r eine große vertikale Temperaturdifferenz und somit
einen großen fu¨hlbaren Wa¨rmefluss vom Ozean in die Atmospha¨re. Durch den Aufbau des
Experiments (konstante SST), kann sich die Ozeanoberfla¨che nicht abku¨hlen und stellt eine
unendliche Wa¨rmequelle dar. Die erwa¨rmten Luftmassen aus der Arktis und die geringere
(a) (b)
Abbildung 4.15.: Fu¨hlbarer Wa¨rmefluss im Winter (JFM) in Wm−2. (a) Mittlere ra¨umliche
Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI, farbig hinterlegt sind Regionen in denen das
Verha¨ltnis der absoluten Differenz zur zeitlichen STD im 20C−SI ≥1 ist.
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Windgeschwindigkeit in 10 m Ho¨he (s. Kapitel 4.6.1) verursachen eine drastische Reduktion
des fu¨hlbaren Wa¨rmeflusses vom Ozean in die Atmospha¨re (ca. -50 Wm−2) u¨ber dem Nord-
atlantik und -pazifik, auf Werte nahe null.
A¨nderungen der Wa¨rmeflu¨sse zwischen 20C und 20C−SI sind auf die hohen Breiten und auf
Regionen u¨ber den Ozeanen begrenzt. Da sich bei konstanter SST weder Lufttemperatur
(Abb. 4.3b) noch Windgeschwindigkeit (Abb. 4.18b) in den unteren Atmospha¨renschichten
su¨dlich von ca. 40°N a¨ndern, sind keine Abweichungen der Wa¨rmeflu¨sse su¨dlich von 40°N
zu erwarten.
4.5. Niederschlag
Der Gesamtniederschlag setzt sich aus dem großra¨umigen (stratiformen) und konvektiven
Niederschlag, als Regen und Schnee, zusammen und wird in Einheiten von mmMonat−1m2
angegeben. In Abb. 4.16a wurde das zonale Mittel des Gesamtniederschlags fu¨r 20C−SI
(blaue Linie) und 20C (rote Linie) berechnet. Deutlich zu erkennen ist das Maximum in den
Tropen, worauf das Minimum in den Subtropen (Absinkgebiete) folgt. Anschließend nimmt
der Niederschlag in der Westwindzone zu, um ab 60°N bis zum Nordpol auf Werte a¨hnlich
denen in den Subtropen abzufallen. Der wesentliche Unterschied im Experiment liegt genau
hier, da no¨rdlich von 65°N der Niederschlag zuna¨chst konstant bleibt und ab 80°N zum Pol
hin sogar zunimmt. Direkt u¨ber der Arktis (no¨rdlich 80°N) fa¨llt im 20C doppelt so viel
Niederschlag, wie im 20C−SI.
Zum einen wird durch die offene (und vergleichsweise warme) Wasserfla¨che im 20C die
Verdunstung, gegenu¨ber einer geschlossenen Eisdecke im 20C−SI, gefo¨rdert und versta¨rkt
latente Wa¨rme in die Atmospha¨re transportiert (Abb. 4.14b). Zum anderen nimmt die
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Abbildung 4.16.: Zonal gemittelter Niederschlag im Winter (JFM), aufgetragen u¨ber
Niederschlagsmenge in mmMonat−1 und geographischer Breite. (a) Gesamtniederschlag im
20C−SI (blau) und 20C (rot). Vertikale Balken (blau) repra¨sentieren ±1 STD in der Zeit. (b)
Konvektiver Niederschlag wie in (a).
34
KAPITEL 4. EINFLUSS DES ARKTISCHEN MEEREISES AUF DAS
WINTERKLIMA IM 20. JAHRHUNDERT
vertikale Geschwindigkeit durch die Abnahme des SLP (Abb. 4.1b) zu, da versta¨rkte Kon-
vergenz in Bodenna¨he in einer vertikalen Bewegung resultieren muss (sogenannte low-level-
convergence), was dann wiederum zwangsla¨ufig zu Kondensation und Niederschlag fu¨hrt.
Der konvektive Niederschlag in Abb. 4.16b ist ein weiteres Element zum Versta¨ndnis des Ef-
fekts von Meereis auf das Klima. Ab 75°N nordwa¨rts gibt es im 20C−SI keinen konvektiven
Niederschlag, was sich ohne Meereis im 20C drastisch a¨ndert. Hier nimmt die konvektive
Niederschlagsform no¨rdlich von 70°N auf Werte a¨hnlich denen zwischen 30°N und 40°N zu.
Damit betra¨gt der Anteil des konvektiven Niederschlags am Gesamtniederschlag im 20C ca.
20 % - 30 %. Durch das Freisetzen latenter Wa¨rme bei Kondensation wird die untere Tropo-
spha¨re erwa¨rmt, was in Abb. 4.5 sehr gut zu erkennen ist. Da die Zunahme des konvektiven
Niederschlags geringer als die A¨nderungen im Gesamtniederschlag ist, wird Feuchtigkeit
zum Teil aus anderen Gegenden heranadvehiert (Tiefdruckgebiete).
Die geographische Verteilung der Niederschlagsa¨nderung zwischen 20C und 20C−SI in Abb.
4.17b zeigt, dass es in der Arktis u¨ber den im 20C meereisfreien Fla¨chen signifikante Zu-
nahmen gibt. Die gro¨ßte Steigerung findet in der zentralen Arktis statt (+50 mmMonat−1)
und nimmt zu den arktischen Ku¨sten hin ab (+20 mmMonat−1). Außerdem fa¨llt deutlich
mehr Niederschlag u¨ber dem Ochotskischen Meer und an der Ostku¨ste Gro¨nlands (je bis
+100 mmMonat−1).
Gebiete einer Niederschlagsreduktion sind ra¨umlich lokaler ausgepra¨gt und befinden sich
u¨ber dem Nordatlantik sowie entlang von Gebirgszu¨gen: Westku¨ste Norwegen, Alpen und
Westku¨ste Kanada (je ca. -40 mmMonat−1). Durch den Anstieg des SLP u¨ber Nordeuropa
und dem Nordatlantik (Abb. 4.1b) kommt es zu ha¨ufigeren blockierenden Hochdrucklagen,
was die Niederschlagsmenge an den Staulagen der Gebirge (West- bis Nordwestseiten der
Berge) reduziert. U¨ber dem Ochotskischen Meer steigt, im Zuge der SLP-Abnahme, die
(a) (b)
Abbildung 4.17.: Niederschlag im Winter (JFM) in mmMonat−1. (a) Mittlere ra¨umliche
Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI, farbig hinterlegt sind Regionen in denen das
Verha¨ltnis der absoluten Differenz zur zeitlichen STD im 20C−SI ≥1 ist.
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Konvergenz in Bodenna¨he und fu¨hrt zu einem Anstieg der Niederschlagsmenge.
Budikova (2009) fasst in ihrer Untersuchung zusammen, dass bei einer Reduktion von ark-
tischem Meereis der Niederschlag im Winter bis in mittlere Breiten zunimmt und das groß-
ra¨umige Muster dem der negativen Phase der Nordatlantischen Oszillation (NAO) gleicht,
das heißt im Winter ist es u¨ber Alaska und Nordeuropa feuchter, u¨ber dem Westen der USA
und im Mittelmeerraum dagegen trockener. Royer et al. (1990) fanden in ihren Analysen
u¨ber den Ozeanen eine Abnahme im Norden und Zunahme im Su¨den, die sie durch eine
su¨dwa¨rtige Verlagerung des Island- und Aleutentiefs sowie eine Abschwa¨chung der Hoch-
druckgebiete in den Subtropen erkla¨ren. Die von Budikova (2009) und Royer et al. (1990)
beschriebenen Auswirkungen sind in diesem Modell nicht zu sehen. Fru¨here Analysen leg-
ten den Schwerpunkt der Auswertungen auf die reine Analyse der Muster, ohne konkret auf
statistische Sachverhalte einzugehen, womit ein Vergleich an dieser Stelle schwer ist.
Außerdem merken Royer et al. (1990) an, dass die Arktis anscheinend keine Feuchtequelle
fu¨r angrenzende Kontinente darstellt, da dort die Niederschlagsmenge nicht zunimmt (sich
aber auch nicht verringert). Tatsa¨chlich bleibt, wie im Experiment von Royer et al. (1990),
auch im hiesigen Experiment die Bilanz zwischen Niederschlag und Verdunstung u¨ber den
an der Arktis angrenzenden Landmassen im 20C und 20C−SI positiv, das heißt Niederschlag
≥ Verdunstung (nicht gezeigt). Damit entfa¨llt die Mo¨glichkeit eines versta¨rkten Gletscher-
und Schneedeckenwachstums durch erho¨hte Niederschla¨ge, wie sie von Fletcher (1968) und
Donn und Ewing (1968) (in theoretischen Betrachtungen) vorgeschlagen wurde.
4.6. Atmospha¨rische Zirkulation
Dieser Teil befasst sich mit den großra¨umigen Bewegungen der Luftmassen, der atmos-
pha¨rischen Zirkulation, die vorwiegend in horizontaler Richtung ablaufen. In der freien At-
mospha¨re sind die Antriebe in erster Na¨herung der Druckgradient und die Corioliskraft3,
die zu einem quasigeostrophischen Gleichgewicht fu¨hren. Dadurch sind die Bewegungen na-
hezu parallel zu den Isobaren. Am Boden werden die Winde durch Reibung und kleinskalige
Turbulenzen zum tiefen Druck hin abgelenkt.
Großra¨umige vertikale Bewegungen sind extrem klein, da der vertikale Druckgradient durch
die Erdanziehungskraft nahezu ausbalanciert wird. Trotzdem spielen sie eine wichtige Rolle.
Vertikale Winde in Tiefdruckgebieten oder durch Konvektion ko¨nnen dennoch sehr stark
ausfallen.
4.6.1. 10 m Windgeschwindigkeit
Die Geschwindigkeit des Windes ha¨ngt direkt proportional von der Sta¨rke des horizontalen
Druckgradienten ab, der gut aus der ra¨umlichen Verteilung des SLP in Abb. 4.1a abgeleitet
werden kann. Je sta¨rker der Druckgradient, desto sta¨rker der Wind, der dem Gradienten
entgegenwirkt. Des Weiteren wird die Sta¨rke des Windes von der Reibung, vor allem der
Reibung am Boden (Topographie), beeinflusst.
Die mittlere Windgeschwindigkeit in 10 m Ho¨he ist daher z.B. u¨ber Wasser viel ho¨her, als
u¨ber Land, Abb. 4.18a. Im Bereich der Tiefdruckgebiete erreicht der Wind im Winter (JFM)
3Gaspard Gustave de Coriolis (* 21. Mai 1792 in Paris; † 19. September 1843 ebenda). Franzo¨sischer
Mathematiker und Physiker.
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u¨ber 10 ms−1 (entspricht Windsta¨rke 6 Bft bei einem Mittelwert u¨ber drei Monate). Durch
das faktische Abschmelzen des Meereises in der Arktis verringert sich der Reibungskoef-
fizient, der im ECHAM5.3 Modell u¨ber Wasser stets kleiner ist als u¨ber Meereis (welcher
wiederum u¨ber Meereis immer kleiner ist als u¨ber Land), und die 10 m Windgeschwindigkeit
nimmt u¨ber im 20C meereisfreien Fla¨chen signifikant um +1 ms−1 bis +3 ms−1 zu (Abb.
4.18b).
U¨ber dem Nordatlantik und Teilen Mitteleuropas schwa¨cht sich der 10 m Wind um ca. -
1 ms−1 signifikant ab, da dort der horizontale Druckgradient im 20C gegenu¨ber 20C−SI
deutlich verringert wird (Abb. 4.1b). Ebenso flaut der 10 m Wind u¨ber Zentralasien um
ca. -0,5 ms−1, im Bereich der Versta¨rkung und nordwa¨rtigen Verlagerung des Sibirienhochs,
ab. Die Abnahme des SLP u¨ber dem Nordatlantik zwischen 30°N und 50°N verursacht eine
leichte Zunahme der 10 m Windgeschwindigkeit vor der Westku¨ste Su¨deuropas (+0,5 ms−1),
da dort der horizontale Gradient des SLP, zwischen Azorenhoch und Islandtief, im 20C im
Norden abgeschwa¨cht und im Su¨den su¨dwa¨rts verlagert wird.
(a) (b)
Abbildung 4.18.: Windgeschwindigkeit in 10 m Ho¨he im Winter (JFM) in ms−1. (a) Mittlere
Windgeschwindigkeit im 20C−SI. (b) Differenz 20C - 20C−SI. Statistisch signifikante A¨nderungen
(Student’s t-Test, 90 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
4.6.2. Zonaler Wind
Von den relativ kleinskaligen Mustern der geographischen Verteilung nun der Blick in die
Ho¨he zur zonal gemittelten Windgeschwindigkeit in Abb. 4.19 (positive Werte bedeuten
Westwind, negative Ostwind). Die Konturlinien lassen den mittleren Zustand im 20C−SI,
den starken Subtropenjet u¨ber 30°N sowie in 200 hPa Ho¨he mit Windgeschwindigkeiten bis
zu 40 ms−1 (Westwind) und su¨dlich davon die Ostwindkomponente der Passatwinde (maxi-
mal 5 ms−1) erkennen. Nach Norden hin nimmt der zonale Wind rasch ab. Zwischen 40°N
und 60°N ist der Polarjet (Westwind) andeutungsweise zu sehen, da in der Ho¨he die Wind-
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geschwindigkeit nach Norden hin langsamer abnimmt, als im unteren Teil der Tropospha¨re.
Der polare Jetstream ist in zeitlicher und ra¨umlicher Hinsicht nicht so besta¨ndig, wie der
Subtropenjet, sondern ma¨andriert in meridionaler Richtung und weist ausgepra¨gte loka-
le Maxima der Windgeschwindigkeit auf. Wa¨hrend der Subtropenjet in erster Linie durch
Drehimpulserhaltung (u¨ber die HZ) angetrieben wird, erfolgt dies beim Polarjet durch ba-
rokline Wirbel. Im Winter liegen die Regionen der sta¨rksten Baroklinita¨t oft im Bereich des
Subtropenjets, wodurch dort barokline Wellen am sta¨rksten wachsen, den Polarjet antreiben
und dieser nur geringfu¨gig no¨rdlich des Subtropenjets liegt, wodurch beide kaum zu unter-
scheiden sind, Lee und Kim (2003). Nach Lee und Kim (2003) sind beide zonalen Winde
gut voneinander getrennt zu beobachten, wenn der Subtropenjet schwach ist. Ambaum et al.
(2001) zeigten in ihrer Untersuchung, dass der polare Jetstream nur in den positiven Phasen
der NAO, der Arktischen Oszillation (AO) sowie der positiven Phase des Pazifik Nordame-
rika Musters (PNA) und nur in einem Sektor u¨ber dem Atlantik und Pazifik getrennt vom
Subtropenjet im meridionalen und vertikalen Profil der zonalen Windgeschwindigkeit zu er-
kennen ist.
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Abbildung 4.19.: A¨nderung der mittleren zonalen Windgeschwindigkeit im Winter (JFM) in
ms−1, aufgetragen u¨ber Ho¨he (in hPa) und geographischer Breite. Statistisch signifikante A¨nder-
ungen zwischen 20C - 20C−SI sind farbig hinterlegt (Student’s t-Test, 90 % Konfidenzintervall).
Konturlinien in schwarz repra¨sentieren Isotachen der mittleren Windgeschwindigkeit im 20C−SI,
negative Werte sind gestrichelt.
Die A¨nderungen zwischen 20C und 20C−SI sind in Abb. 4.19 farbig hinterlegt. Der Sub-
tropenjet intensiviert sich um bis zu +2 ms−1 und wird leicht nach knapp no¨rdlich von
30°N verlagert. Zwischen 45°N und 70°N, im Bereich des Polarjets, nimmt der Westwind
um -1 ms−1 bis -3 ms−1 ab bzw. versta¨rkt sich die Ostwindkomponente. Interessanterweise
erstrecken sich beide Signale u¨ber die gesamte Tropospha¨re bis zum Boden, die Maxima
der A¨nderungen liegen zwischen dem 300 hPa und 200 hPa Niveau. Der Subtropenjet (und
Polarjet) ist ein thermischer Wind und erreicht im Bereich des maximalen Gradienten des
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Geopotentials sein Maximum. Durch die Erwa¨rmung in und u¨ber der Arktis nimmt das
Geopotential nur in diesem Bereich zu, Abb. 4.9b, wobei der Gradient zwischen A¨quator
und Pol abgebaut wird. Das erkla¨rt die Abnahme der Westwinde zwischen 40°N und 70°N
sowie die Abschwa¨chung der Ostwinde no¨rdlich von 70°N und wurde bereits in Analysen
von Fletcher et al. (1973), wie auch von Warshaw und Rapp (1973) und Royer et al. (1990),
entdeckt. Letztere beiden ermittelten eine Abnahme der Westwinde in den mittleren Brei-
ten um -4 ms−1 bzw. -3 ms−1. Royer et al. (1990, Abb. 5) waren allerdings die Ersten deren
Experiment die Zunahme der Westwinde u¨ber 30°N um +2 ms−1 zeigte.
In einem vereinfachten Atmospha¨renmodell erwa¨rmten Butler et al. (2010, Abb. 7) den
Nordpol in Bodenna¨he und sahen ein a¨hnliches Muster der A¨nderung der zonalen Wind-
geschwindigkeit mit einer leichten Verschiebung des Subtropenjets nach Su¨den (ganz im
Gegensatz zu einer Erwa¨rmung der Tropen in der Ho¨he und einer Abku¨hlung in der Stra-
tospha¨re, die in einer polwa¨rtigen Verschiebung resultierten, siehe Kapitel 5.5.1).
4.6.3. Massenstromfunktion
Entlang der Isolinien der meridionalen Massenstromfunktion in Abb. 4.20 wird Masse (Ma-
ximum ca. eine halbe Milliarde Tonnen pro Sekunde) transportiert. Bei negativen Werten
erfolgt der Transport in zyklonaler Richtung (gegen den Uhrzeigersinn). Damit wird die
Zellenstruktur der Atmospha¨re anhand der schwarzen Konturlinien in Abb. 4.20 leicht er-
kennbar, von Su¨d nach Nord: Hadley-, Ferrel- und Polarzelle. In der HZ steigt Luft am
A¨quator auf und sinkt u¨ber den Subtropen zwischen 15°N und 30°N ab (positive Werte),
no¨rdlich von 60°N befindet sich die schwa¨chere Polarzelle mit gleichem Drehsinn, aber um
ein bis zwei Gro¨ßenordnungen geringerer Intensita¨t. Dazwischen liegt die indirekte Ferrel-
Abbildung 4.20.: A¨nderung der zonal gemittelten meridionalen Massenstromfunktion im Winter
(JFM) in kgs−1 ∗ 109, aufgetragen u¨ber Ho¨he (in hPa) und geographischer Breite. Farbig hinterlegt
ist Differenz zwischen 20C - 20C−SI. Konturlinien in schwarz repra¨sentieren Isolinien der mittleren
Massenstromfunktion im 20C−SI, negative Werte (zyklonale Bewegung) sind gestrichelt.
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zelle mit einer zyklonalen Drehrichtung, deren Massenstromfunktion kleiner als in der HZ,
aber kra¨ftiger als in der polaren Zelle, ist.
Zwischen 20C und 20C−SI erfolgt eine su¨dwa¨rtige Verschiebung und Abschwa¨chung al-
ler drei Zellen. Durch die Abnahme des MTG (Kapitel 4.2.4) muss weniger Wa¨rme zum
Ausgleich aus den Tropen in die Polarregion transportiert werden, wodurch die Umwa¨lzbe-
wegung der atmospha¨rischen Zellen abnimmt. Da kein Transport u¨ber den Ozean (reines
Atmospha¨renmodell) erfolgen kann, schla¨gt sich jede A¨nderung allein in der großra¨umigen
Zirkulation der Atmospha¨re nieder, die wesentlich durch den MTG bestimmt ist.
Die Lage der no¨rdlichen Grenze der HZ ist ein Maß fu¨r die Intensita¨t der atmospha¨rischen
Umwa¨lzbewegung4, je weiter no¨rdlich, desto sta¨rker. Um die Verschiebung der no¨rdlichen
Grenze der HZ zu quantifizieren wird auf eine Definition zuru¨ckgegriffen, die unter anderem
in Lu et al. (2007), Frierson et al. (2007) oder Previdi und Liepert (2007) benutzt wird. Zu-
na¨chst wird im 500 hPa Niveau das Maximum der zonal gemittelten Massenstromfunktion
no¨rdlich des A¨quators berechnet, davon ausgehend wird der Breitengrad ermittelt an dem
die Massenstromfunktion gleich null ist. Obwohl der Gitterabstand im Modell (s. Kapitel
2.1) relativ klein ist, wird die Stelle an der die Massenstromfunktion auf null abfa¨llt durch
lineare Interpolation errechnet. Diese Definition wurde auf einen gro¨ßeren vertikalen Bereich
zwischen 925 hPa und 200 hPa erweitert.
Abbildung 4.21 zeigt die Verschiebung der no¨rdlichen Grenze der HZ. Gemittelt u¨ber den
gesamten Winter (JFM, rote Linie) verlagert sich die HZ, oberhalb von 800 hPa, um ein
knappes halbes Grad nach Su¨den, wobei die Verschiebung im 700 hPa Niveau am gro¨ßten
ist und zum Oberrand der Tropospha¨re abnimmt. In 850 hPa und 925 hPa Ho¨he liegt die
no¨rdliche Grenze ein halbes Grad weiter im Norden. Die A¨nderungen ko¨nnen zwischen den
einzelnen Monaten teilweise bis zu ±1° schwanken.
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Abbildung 4.21.: A¨nderung der Lage der no¨rdlichen Grenze der Hadleyzelle im Winter,
aufgetragen u¨ber Ho¨he (1000 bis 10 hPa) und Breitengrada¨nderung (in Grad). Negative Werte
bedeuten eine Verlagerung nach Su¨den.
4Weitere Indikatoren fu¨r die Intensita¨t: Lage der maximalen Geschwindigkeit des Subtropenjets, Breitengrad
der Drehung bodennaher Winde von West auf Ost, ausgehende langwellige Strahlung, Ozonkonzentra-
tion in Stratospha¨re, Tropopausenho¨he, relative Feuchtigkeit der Luft, Verha¨ltnis von Niederschlag zu
Verdunstung am Boden (alle nach Reichler (2009)).
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4.6.4. Vertikaler Wind
Die Zellenstruktur der Atmospha¨re wird auch in Abb. 4.22 durch die zonal gemittelte vertika-
le Geschwindigkeit deutlich. Vertikale Geschwindigkeiten sind, wie auch deren A¨nderungen,
immer kleiner als horizontale. Am A¨quator, bis 10°N, aufsteigende Luftmassen (negative
Konturlinien) und absinkende u¨ber den Subtropen (zw. 10°N und 30°N) bilden die HZ. Im
Norden ist, schwa¨cher ausgepra¨gt, die Polarzelle (70°N - 90°N Absinken, 50°N - 70°N Auf-
steigen) zu erkennen.
Der mittlere Zustand im Winter (JFM) wird durch Geschwindigkeiten der Gro¨ßenordnung
von Hundert mTag−1 beschrieben, die A¨nderungen zwischen 20C und 20C−SI liegen ei-
ne Gro¨ßenordnung niedriger und sind in Abb. 4.22 farbig hinterlegt. Die no¨rdliche Grenze
der HZ erfa¨hrt eine Verschiebung nach Su¨den und eine leichte Versta¨rkung des absinken-
den Astes der Zelle zwischen 200 hPa und 400 hPa Ho¨he. Eine leichte Abschwa¨chung des
aufsteigenden Teils der polaren Zelle ist erkennbar, wa¨hrend im no¨rdlichen Teil ein undiffe-
renziertes Bild herrscht.
Royer et al. (1990, Abb. 4) beschreiben in ihrer Analyse eine su¨dwa¨rtige Verschiebung der
HZ, jedoch bei gleichzeitiger Abschwa¨chung (um ca. -10 %), und der polaren Zelle, deren
vertikale Geschwindigkeit sich etwa halbiert. Was in deren Arbeit sehr klar zu erkennen
ist, ist in hiesigem Modell schwer zu identifizieren. Die sehr hohe ra¨umliche Auflo¨sung des
verwendeten Modells ist hier von Nachteil, da viel mehr kleine Strukturen aufgelo¨st werden
ko¨nnen und somit ein gewisses Rauschen in das Bild eingetragen wird.
Zwischen 60°N und 80°N wird die relativ hohe zum Boden gerichtete vertikale Geschwindig-
keit im 20C (gegenu¨ber 20C−SI) versta¨rkt. Diese Region entspricht einer Abnahme des SLP
u¨ber der westlichen Arktis und einer Zunahme u¨ber Nordeuropa bis Ostsibirien, Abb. 4.1b.
Abbildung 4.22.: A¨nderung der zonal gemittleten vertikalen Geschwindigkeit im Winter (JFM)
in mTag−1, aufgetragen u¨ber Ho¨he (in hPa) und geographischer Breite. Farbig hinterlegt ist
Differenz zwischen 20C - 20C−SI. Konturlinien in schwarz repra¨sentieren Isotachen der mittleren
vertikalen Geschwindigkeit im 20C−SI, negative Werte (Bewegung nach oben) sind gestrichelt.
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Abnehmender SLP fu¨hrt immer zu intensivierter Konvergenz (low-level-convergence), die
Luftmassen zum Aufsteigen zwingt. Bei hohem SLP sinkt Luft zum Boden und die Verti-
kalgeschwindigkeit ist negativ. Dieser im 20C−SI bereits dominante Zustand (Konturlinien
in Abb. 4.22) wird im 20C erhalten und versta¨rkt. Der Anteil der SLP-Zunahme (Sibirien-
hoch) u¨berwiegt den der Reduktion des SLP in der westlichen Arktis. Wa¨hrend zwischen
60°N unds 80°N die vertikale Geschwindigkeit der absinkenden Luftmassen intensiviert wird,
verringert diese sich bei 30°N - 40°N, da u¨ber dem Nordatlantik der SLP sinkt, Abb. 4.1b.
4.7. Muster der Variabilita¨t
Die Muster der Variabilita¨t werden mit Hilfe der EOF Analysetechnik im Folgenden analy-
siert. Dabei werden Moden der Variabilita¨t gesucht, die physikalisch sinnvoll sind und ein
hohes Maß an Variabilita¨t erkla¨ren, sogenannte Telekonnektionen oder Klimamoden. Sol-
che Fernwirkungen, und deren A¨nderungen im Experiment ohne Meereis (20C), werden in
diesem Kapitel untersucht.
In diesem Zusammenhang sei noch erwa¨hnt, dass etwa zur Jahrtausendwende eine inter-
essante Diskussion entbrannte, ob die Arktische Oszillation (oder auch Northern Hemisphe-
re annular5 mode (NAM) genannt), wie sie in Thompson und Wallace (1998, 2000) und
Wallace und Thompson (2002) beschrieben wird, einen eigensta¨ndigen Klimamode darstellt
oder ob die Variabilita¨t besser durch zwei eigensta¨ndige Klimamoden u¨ber den jeweiligen
Ozeanen, das NAO und PNA Muster, dargestellt wird (u.a. Deser , 2000; Ambaum et al.,
2001; Dommenget und Latif , 2002; Rogers und McHugh, 2002). Da diese Debatte bis heute
noch nicht zu Ende gefu¨hrt wurde, werden in dieser Arbeit beide Muster betrachtet und
keine Analyse betreffend ihrer Unterscheidung (oder nicht) durchgefu¨hrt. Hannachi et al.
(2007) weisen darauf hin, dass die Frage ob AO oder NAO + PNA nicht allein auf der
Grundlage von EOF Analysen zu kla¨ren ist, sondern weitere Methoden, wie die rotierte
EOF Analyse (s. Kapitel 4.7.2) oder andere Verfahren, heran gezogen werden mu¨ssen.
4.7.1. EOF Analyse des Luftdrucks
Es gibt zahlreiche Methoden EOF zu berechnen. Folgende Schritte werdeb hier vollzogen:
Zuna¨chst wird von den Monatsmittelwerten der langja¨hrige Jahresgang abgezogen, also
saisonale Anomalien gebildet, worin fast alle Studien u¨bereinstimmen. Diese Monatsmittel-
anomalien werden entweder als einzelne Monate (nachfolgend: ”Monate”) oder als Mittelwert
u¨ber den gesamten Winter, hier JFM, (nachfolgend: ”Winter”) fu¨r jeden Datenpunkt zu einer
Zeitreihe aneinander gekettet. Im ersten Fall beinhalten die Zeitreihen neben den Monat-
zu-Monat auch Winter-zu-Winter Fluktuationen, wobei letztere u¨berwiegen (Deser , 2000)
und im Fokus dieser Arbeit liegen. Thompson und Wallace (1998) heben hervor, dass die
AO mit monatlichen Daten klarer zu erkennen ist, was sie auf den konkurrierenden Einfluss
zwischen ENSO (El Nin˜o-Southern Oscillation) und der interannualen Variabilita¨t u¨ber dem
Nord Pazifik zuru¨ck fu¨hren.
Durch die erneute Mittelung u¨ber die Wintermonate im Fall ”Winter” wird die Variabilita¨t
weiter verringert und die Muster erreichen ho¨here erkla¨rte Varianzen. Außerdem erscheinen
Zeitreihen aus einzelnen Monatswerten nicht besonders homogen, da in regelma¨ßigen Ab-
5engl. annular: ringfo¨rmig
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sta¨nden Spru¨nge vom Februar zum Dezember auftreten. Fu¨r die Berechnung wurde daher
der Ansatz des Mittelwerts u¨ber einen Winter (JFM) gewa¨hlt.
Anschließend wird ein eventuell vorhandener linearer Trend u¨ber die Zeitreihe an jedem Da-
tenpunkt entfernt und eine breitengradabha¨ngige Gewichtung mit der Quadratwurzel des
Kosinus vorgenommen. Nach diesen Vorbereitungen erfolgt die eigentliche Zerlegung des
Datensatzes in EOF Muster, welche in Kapitel 3.2 beschrieben ist. Um die Komplexita¨t des
Systems abzuscha¨tzen gibt es die effektive Anzahl von ra¨umlichen Freiheitsgraden Nspatial
(s. Anhang A.6), die beschreibt wie viele Moden man beno¨tigt, damit ungefa¨hr 90 % der
Gesamtvarianz durch EOF Muster beschrieben werden.
Als erstes werden in Abb. 4.23 die erkla¨rten Varianzen der berechneten EOF Muster
gezeigt. Zur Verdeutlichung sind die beiden besprochenen mo¨glichen Fa¨lle der Konstruktion
der Zeitreihen (”Monate” oder ”Winter”) fu¨r die Analyse dargestellt. Alle Muster werden
entsprechend ihrer erkla¨rten Varianz (bezu¨glich der Gesamtvariabilita¨t im Winter (JFM))
aufsteigend sortiert. Die Fehlerbalken sind ein Maß fu¨r die Unsicherheit der erkla¨rten Va-
rianzen und wurden nach der Daumenregel, Gl. A.21 von North et al. (1982), berechnet,
wobei hier n = 32 ist. Erkla¨rte Varianzen im 20C sind nur dann signifikant verschieden
von 20C−SI, wenn sie außerhalb der Fehlerbalken liegen, sonst ko¨nnen sich Muster u¨ber
zufa¨llige lineare Kombinationen vermischen.
Als erstes ist auffa¨llig, dass die ersten zwei Muster im Fall ”Winter” (Abb. 4.23a) deutlich
mehr Varianz erkla¨ren als im Fall ”Monate” (Abb. 4.23b). Der Unterschied betra¨gt +10 %
bei der ersten EOF und +5 % bei der zweiten EOF. Das schla¨gt sich auch in der effektiven
Anzahl der ra¨umlichen Freiheitsgrade Nspatial nieder, die im Fall ”Winter” um zwei Frei-
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Abbildung 4.23.: Erkla¨rte Varianzen (in % der Gesamtvarianz) der EOF Muster, berechnet aus
Monatsmittel SLP-Anomalien fu¨r Winter (JFM) von 20°N - 90°N. Berechnung basierend auf (a)
dem Mittelwert der Monatsmittelanomalien von Januar bis Ma¨rz (”Winter”), (b) einzelnen
Monatsmittelanomalien (”Monate”). Blaue Linien repra¨sentieren 20C−SI inkl. Fehlerbalken nach
North et al. (1982), rote Linien bedeuten 20C.
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heitsgrade deutlich kleiner ist. Des Weiteren gibt es kaum A¨nderungen zwischen 20C und
20C−SI im Fall ”Monate”, wa¨hrend es offensichtliche Unterschiede im Fall ”Winter” gibt.
Bei letzterem a¨ndern sich die erkla¨rten Varianzen der ersten beiden EOF, wobei die der
ersten EOF um -10 % abnimmt und die der zweiten EOF um +5 % zunimmt. Die erste EOF
im 20C liegt am Rande des Fehlerbalkens des 20C−SI, mit einer Daumenregel (in erster
Na¨herung) berechnet wurde. Außerdem sind die ersten drei EOF Muster im 20C−SI und
20C gut separiert. Daher werden die Muster und deren A¨nderungen, die mit Fall ”Winter”
(Abb. 4.23a) berechnet wurden, im Folgenden analysiert.
Interessanterweise liegt die sechste EOF im 20C außerhalb des Unsicherheitsbereichs, erkla¨rt
aber nur um die 5 %. Da die Muster immer entsprechend ihrer erkla¨rten Varianz sortiert
werden, ist es schwierig hier eine A¨nderung zwischen den zwei La¨ufen zu detektieren, da sich
die Variabilita¨t auch innerhalb der Moden verschieben kann. Im 20C beno¨tigt man sechs
Muster (Nspatial), zwei Muster mehr als im 20C−SI, um den gro¨ßten Teil der Variabilita¨t
zu erkla¨ren. Es gibt also weniger sehr dominante Moden.
Die erste EOF in Abb. 4.24a zeigt das typische AO Muster mit einer Druckschaukel zwischen
der Arktis und jeweils dem Atlantik und Pazifik. Im 20C−SI ist die maximale Variabilita¨t
u¨ber dem Pazifik deutlich gro¨ßer als u¨ber dem Atlantik und in der Arktis gibt es zwei Mini-
(a) (b) (c)
(d) (e) (f)
Abbildung 4.24.: Die ersten drei EOF Muster der SLP-Anomalien fu¨r Winter (JFM) u¨ber 20°N -
90°N. Erkla¨rte Varianz zum zugeho¨rigen Muster in Klammern. (a)-(c): 20C−SI, (d)-(f): 20C.
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ma, in der Region um Island und der Laptevsee. Die erste EOF im 20C, Abb. 4.24d, erkla¨rt
zwar 10 % weniger Varianz (35,1 % gegenu¨ber 45,8 %) und die Amplituden werden kleiner,
aber die Struktur bleibt grob erhalten. In der Arktis bilden sich nun drei Minima aus, wobei
sich das Maximum u¨ber der Laptevsee aufspaltet und zur Karasee und Tschuktschensee
verlagert. Vor allem u¨ber den Aleuten nimmt die Variabilita¨t um fast die Ha¨lfte (in der
ersten EOF) ab, verlagert sich aber nicht.
In der zweiten EOF im 20C−SI, Abb. 4.24b, schwingen Pazifik und Arktis gemeinsam gegen
den Nordostatlantik. Dieses Muster ist a¨hnlich dem PNA, das in Wallace und Gutzler (1981)
beschrieben wurde. In der dritten EOF ist eine West-Ost Schaukel zwischen Gro¨nland und
Russland zu erkennen. Alle drei Muster im 20C−SI sind, laut dem Kriterium von North
et al. (1982), klar voneinander separiert. Das gilt auch fu¨r die ersten drei EOF Muster
im 20C, die sich aber, bis auf das erste, vo¨llig von denen im 20C−SI unterscheiden. Dass
bedeutet, dass die dominanten Moden aus 20C−SI weniger der Gesamtvarianz erkla¨ren und
somit deutlich weniger Einfluss besitzen.
Im 20C besitzt die AO (oder NAM) immer noch den gro¨ßten Einfluss, wenn auch geschwa¨cht.
Als zweitwichtigster Mode, Abb. 4.24e, kommt jetzt ein Muster mit 19 % erkla¨rter Varianz
zum Zug, das im 20C−SI nicht in den ersten sechs EOF Mustern auftaucht und damit dort
weniger als 5 % erkla¨rt. Es besteht aus einem starken Variabilita¨tssignal mit Kern u¨ber
dem Ostpazifik und, mit gleichem Vorzeichen, u¨ber der Labrador- und Karasee. Das dritte
Muster in Abb. 4.24f ist in der Struktur den A¨nderungen im SLP (Abb. 4.1b) ziemlich
a¨hnlich, außer u¨ber dem Pazifik. Es ist ebenfalls im 20C−SI nicht unter den ersten sechs
EOF Mustern zu finden.
Die ersten drei Muster im 20C−SI findet man so und a¨hnlich auch in Beobachtungsdaten,
jedoch nicht die Muster aus dem dem 20C. Ein Grund fu¨r die A¨nderungen der EOF ist
die deutliche Abnahme der Gesamtvariabilita¨t im Experiment, s. Abb. 4.2b, die aus einer
Abnahme des MTG und schwa¨cheren Luftdruckgegensa¨tzen resultiert. Es liegt also weniger
eine Verschiebung der Moden innerhalb der Gesamtvariabilita¨t vor, als viel mehr ein Auf-
treten neuer Moden, die die im 20C geringere Gesamtvariabilita¨t erkla¨ren.
Aufgrund der Analysetechnik ist die Interpretation aller EOF Muster unmo¨glich, sondern
auf die ersten Moden beschra¨nkt (Dommenget und Latif , 2002). Eine weitere Analyse folgt
im Kapitel 4.7.2 mit rotierten EOF.
NAO und NAM
Der Klimamode NAM ist in der Literatur klar definiert. U¨ber die gesamte Nordhemispha¨re
no¨rdlich von 20°N wird die erste EOF berechnet und die dazugeho¨rige PC-Zeitreihe (der
zeitliche Verlauf des EOF Musters) auf die SLP-Anomalien regressiert (s. Kapitel A.4).
Bei der Definition der NAO sieht es ga¨nzlich anders aus, da es keine einheitliche Definition
gibt. Klar ist nur, dass die erste EOF u¨ber einen Sektor grob u¨ber dem Nordatlantik be-
rechnet wird, deren PC-Zeitreihe ebenso auf die SLP-Anomalien regressiert wird. Als Sektor
wa¨hlen z.B. Wallace und Thompson (2002) 20°N - 90°N + 60°W - 30°E, dagegen rechnen
Deser et al. (2000) u¨ber 20°N - 90°N + 90°W - 90°E und viele andere benennen den Bereich
schlicht als ”Atlantiksektor”, ohne weitere Angaben zu machen. Wichtig ist, dass die Region
u¨ber dem Nordatlantik hinreichend abgedeckt ist. Daher wird hier die EOF Analyse u¨ber
20°N - 80°N + 80°W - 30°E vorgenommen. Bei der Regression wird die Signifikanz u¨ber
einen Fisher F-Test (95 % Konfidenzintervall) berechnet.
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Auf den ersten Blick sehen sich beide Moden im 20C−SI, NAO in Abb. 4.25a und NAM in
Abb. 4.26a, sehr a¨hnlich und weisen die gleiche Grundstruktur auf. Im Gegensatz zur NAO
ist bei der NAM die Druckschaukel zwischen den Aleuten und der Arktis sehr viel sta¨rker
(a) (b)
Abbildung 4.25.: NAO. PC-Zeitreihe der ersten EOF (Nordatlantiksektor) auf SLP-Anomalien
im Winter (JFM) regressiert. Erkla¨rte Varianz in Klammern. Statistisch signifikante Bereiche
(Fisher F-Test, 95 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt. (a) 20C−SI, (b) 20C
(a) (b)
Abbildung 4.26.: NAM. PC-Zeitreihe der ersten EOF (NH) auf SLP-Anomalien im Winter
(JFM) regressiert. Erkla¨rte Varianz in Klammern. Statistisch signifikante Bereiche (Fisher F-Test,
95 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt. (a) 20C−SI, (b) 20C
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ausgepra¨gt (gro¨ßere Variabilita¨t) und u¨ber der Arktis gibt es zusa¨tzlich zum Minimum u¨ber
Island noch ein gleich starkes u¨ber der Laptevsee. Die NAM erkla¨rt ca. 5 % weniger (45,8 %)
der Gesamtvarianz und hat eine leicht ho¨here effektive Anzahl der ra¨umlichen Freiheitsgrade
Nspatial von 4,03 gegenu¨ber 3,27 (NAO). Dieser Unterschied nimmt im Experiment auf 5,54
(NAM) und 4,13 (NAO) zu. In beiden Moden werden im Experiment mehr EOF Muster
zum Beschreiben eines Großteils der Gesamtvarianz beno¨tigt bzw. verteilt sich die Varianz
weniger auf ein sehr dominantes, sondern auf mehrere Muster auf. Das zeigt sich auch in
der erkla¨rten Varianz, die bei der NAO um ca. -7 % und der NAM um ca. -10 % abnimmt,
die erste EOF also weniger dominant ist.
Die Amplituden der Muster nehmen in allen Bereichen und beiden Moden, durch die Ver-
ringerung der Gesamtvariabilita¨t des SLP (Abb. 4.2b), stark ab und a¨ndern ihre Einfluss-
bereiche. So verlagern sich in beiden Moden die Zentren der maximalen Variabilita¨t u¨ber
den Aleuten leicht nach Westen. Bei der NAO wird das Maximum u¨ber den Azoren ebenso
nach Westen verschoben und der Einflussbereich in Mittel- und Osteuropa verlagert sich
bis ins westliche Mittelmeer. Dafu¨r nimmt die Variabilita¨t in Mitteleuropa und vor allem
in Ostsibirien zu, die Zentren u¨ber der Arktis vera¨ndern sich jedoch kaum (abgesehen von
der generellen Abnahme). Die A¨nderung im europa¨ischen Bereich, nicht aber u¨ber Sibirien,
sind auch in der NAM zu sehen. U¨ber den Azoren verringert sich der SLP im Experiment,
wa¨hrend u¨ber Sibirien und Skandinavien eine Zunahme zu beobachten ist, Abb. 4.1, und sich
in den A¨nderungen der NAO und NAM niederschlagen. Die starke Abnahme des SLP u¨ber
der Hudson Bay und der westlichen Arktis scheinen auf die Variabilita¨t weniger Einfluss zu
haben.
4.7.2. Rotierte EOF Analyse des Luftdrucks
Um physikalisch leichter interpretierbare Muster zu berechnen wird auf alle 20 berechneten
EOF Muster eine orthogonale Rotation mit der VARIMAX Routine angewandt (s. Kapitel
3.3). Da diese mit der Wurzel ihrer Eigenwerte gewichtet sind, ist eine Analyse der fu¨r
die Rotation zu verwendeten verbleibenden nicht rotierten EOF Muster nicht notwendig.
Die fu¨hrenden REOF werden nicht von der Anzahl der zu rotierenden EOF beeinflusst
(Hannachi et al., 2007). Die rotierten EOF sind entsprechend ihrer Norm, die ein Maß fu¨r
die erkla¨rte Varianz ist, absteigend geordnet.
Die ersten sechs REOF im 20C−SI sind in Abb. 4.27 zu sehen. Der bedeutendste rotierte
Mode bleibt, wie die 1. EOF aus Abb. 4.24a, die AO. Die restlichen Muster der EOF
Analyse sind in den ersten rotierten Mustern nicht zu sehen. REOF Nummer drei und fu¨nf
entsprechen dem NAO Muster in der negativen (dritte REOF) und positiven (fu¨nfte REOF)
Phase, wobei die fu¨nfte REOF auch dem Skandinavien Muster aus Barnston und Livezey
(1987) gleicht. Ebenfalls in Barnston und Livezey (1987) wurde das Nordpazifik Muster
beschrieben, welches große A¨hnlichkeit zu REOF Nummer sechs hat. Bis auf die dritte
REOF spielt die Variabilita¨t u¨ber dem Pazifik in allen Mustern eine wesentliche Rolle, die
sich im Experiment (20C) aber deutlich abschwa¨cht und nur noch in der ersten und zweiten
sowie vierten REOF nennenswert vorhanden ist, Abb. 4.28.
Im 20C ist die AO der dominanteste Mode, wenn auch das Signal u¨ber der Arktis mehr
verschmiert ist und die Zentren in den mittleren Breiten nach Westen verschoben sind. Die
zweite REOF beschreibt das Nordpazifik Muster aus Barnston und Livezey (1987), das im
20C−SI erst in der fu¨nften REOF auftaucht. Die dritte REOF weist starke A¨hnlichkeiten
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zu den Vera¨nderungen im SLP (Abb. 4.1b) auf. Ein NAO Muster gibt es im 20C unter den
ersten sechs REOF nicht. Zudem sind die zweiten und fu¨nften REOF faktisch Monopole,
im Kontrolllauf gibt es jedoch nur Di- bzw. Tripole. Generell werden im Experiment die
Amplituden etwas geringer und die ra¨umliche Struktur der Muster kleinskaliger, was sich
mit den A¨nderungen in der STD des SLP (Abb. 4.2b) deckt.
Es ergibt sich somit noch deutlicher, dass sich die dominanten Muster der Variabilita¨t,
sowohl in den EOF als auch REOF, zwischen 20C−SI und 20C vera¨ndern. Die AO ist und
bleibt das sta¨rkste Signal, die darauf folgenden Muster werden aber in weniger einflussreiche
Bereiche verschoben.
(a) (b) (c)
(d) (e) (f)
Abbildung 4.27.: Die ersten sechs rotierten EOF Muster (REOF) der SLP-Anomalien fu¨r Winter
(JFM) im 20C−SI u¨ber 20°N - 90°N, entsprechend der jeweiligen Norm absteigend sortiert.
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(a) (b) (c)
(d) (e) (f)
Abbildung 4.28.: Die ersten sechs rotierten EOF Muster (REOF) der SLP-Anomalien fu¨r Winter
(JFM) im 20C u¨ber 20°N - 90°N, entsprechend der jeweiligen Norm absteigend sortiert.
5. Abscha¨tzung des Meereiseffektes in
zuku¨nftigen Klimaprojektionen
Fu¨r das Klima am Ende des 21. Jahrhunderts wird, laut viertem IPPC Bericht, im A1B-
Szenario ein Anstieg der globalen Mitteltemperatur von +2,8°C (+1,7°C bis +4,4°C) erwar-
tet (Meehl et al., 2007, S. 749). Daraus resultiert ein prognostizierter, mehr oder weniger
starker, Ru¨ckgang des arktischen Meereises, sowohl in dessen Volumen (Eisdicke) als auch
Ausdehnung (Meehl et al., 2007, Kap. 10.3.3). Abb. 5.1 zeigt die monatliche, in der Nordhe-
mispha¨re, von Meereis bedeckte Fla¨che (in Millionen km2), des hier verwendeten ECHAM5.3
Modells (s. Kapitel 2).
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Abbildung 5.1.: Mittlere Meereisbedeckung (SIC) in Millionen km2 aus klimatologischen
Monatsmittelwerten fu¨r 20C−SI (blau), 21C−SI (rot).
Die Eisdecke erreicht im Ma¨rz (20C−SI und 21C−SI) das Maximum und im September das
absolute Minimum. Die Fla¨che der geringsten SIC wird im Vergleich zur gro¨ßten Ausdeh-
nung im 20C−SI ungefa¨hr halbiert, im 21C−SI sogar fast auf null reduziert. Die mit Meereis
bedeckte Fla¨che im 20C−SI befindet sich in sehr guter U¨bereinstimmung mit beobachteten
Werten (Lemke et al., 2007, S. 342).
Im 21C−SI sind im August und Oktober nur noch ca. 20 % der Fla¨che des 20C−SI, im Sep-
tember nur knapp 12 %, von Meereis bedeckt. Es wird wahrscheinlich immer noch Meereis
geben, aber gegenu¨ber dem 20. Jahrhundert deutlich reduziert. Der Ru¨ckgang der SIC fa¨llt
im Winter mit ca. -30 % deutlich geringer aus, als in den Monaten mit minimaler Mee-
reisbedeckung (-80 % bis -88 %). Somit eignen sich diese drei Monate, August - September -
Oktober (nachfolgend ASO), am besten fu¨r die anstehende Analyse, ob die Prozesse aus Ka-
pitel 4 (Meereiseffekt) im prognostizierten Klima wieder zu finden sind. Im Spa¨tsommer ist
das Meereis fast vollsta¨ndig reduziert und ist mit dem Experiment ohne Meereis (20C) aus
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dem vorherigen Kapitel 4 vergleichbar. Solch gravierende A¨nderungen lassen relativ klare
Strukturen der Reaktion verschiedener Parameter erwarten. Der Vergleich des Klimazustan-
des am Ende des 21. Jahrhunderts mit dem Experiment ohne Meereis im 20. Jahrhundert,
ermo¨glicht es zu unterscheiden, welchen zusa¨tzlichen Einfluss die globale Erwa¨rmung auf das
Klima der Nordhemispha¨re hat und welche durch die in dieser Arbeit gefundenen Auswir-
kungen des Meereises hervorgerufen werden. Die globale Erwa¨rmung ko¨nnte, im Gegensatz
zur lokalen in der Arktis, ein Gegenspieler zum Meereiseffekt sein, oder ihn intensivieren.
Die mittlere ra¨umliche Verteilung der SIC im Spa¨tsommer ist in Abb. 5.2 zu sehen und zeigt
nur in der zentralen Arktis und vor der no¨rdlichen Ku¨ste Gro¨nlands eine Meereisbedeckung
im 21C−SI (Abb. 5.2b). Weite Teile des arktischen Ozeans sind, im Vergleich zum 20C−SI,
eisfrei.
Die anstehende Analyse bezieht sich in diesem Kapitel immer auf die Differenz im Spa¨t-
sommer und Fru¨hherbst (ASO) zwischen dem 21C−SI und 20C−SI (globale Erwa¨rmung).
(a) (b)
Abbildung 5.2.: Mittlere Meereisbedeckung in ASO in Anteilen zwischen 0 (0 % Meereis) und 1
(100 % Meereis). (a) 20C−SI, (b) 21C−SI.
5.1. Luftdruck
Der Luftdruck auf Meeresniveau im 20C−SI weist im Spa¨tsommer (Abb. 5.3a), im Gegen-
satz zum Winter (Abb. 4.1a), stark ausgepra¨gte Hochdruckgebiete in den Subtropen, u¨ber
dem Atlantik und Pazifik auf, wa¨hrend die Zentren der Tiefdruckgebiete (Island, Aleuten)
in ihrer Amplitude schwa¨cher und in ihrer ra¨umlichen Ausdehnung kleiner sind. U¨ber den
Kontinenten der mittleren Breiten herrscht verbreitet hoher Luftdruck, das im Winter star-
ke Sibirienhoch ist im Spa¨tsommer nicht vorhanden.
Im simulierten Klima des 21. Jahrhunderts (21C−SI) sinkt der SLP gegenu¨ber 20C−SI, Abb.
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(a) (b)
Abbildung 5.3.: Luftdruck auf Meeresniveau (SLP) in ASO, Einheit: hPa. (a) Mittlere ra¨umliche
Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 21C−SI - 20C−SI. Statistisch signifikante A¨nderungen
(Student’s t-Test, 90 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
5.3b, großfla¨chig um -4 hPa u¨ber der Arktis bis 60°N sowie in den Subtropen zwischen 20°N
und 40°N u¨ber dem Pazifik (bis -3 hPa) und Nordafrika/Su¨deuropa (-1 hPa). Die Gebiete
einer SLP-Zunahme sind ra¨umlich kleiner und konzentrieren sich auf Gebirgsregionen in
Asien, Ostafrika und West-Nordamerika. Der mittlere SLP kann sich im globalen Mittel
nicht a¨ndern, da sonst Masse vernichtet bzw. produziert wu¨rde. Gleichzeitig kann Masse
aber auch innerhalb der Hemispha¨ren (ra¨umlich) verlagert werden. Nach Abb. 5.3b wird
im Spa¨tsommer Masse aus der Arktis und den Subtropen, zum einen in hier dargestellte
Gebiete mit einer SLP-Zunahme und zum anderen in die Su¨dhemispha¨re, verschoben. Die
beschriebenen A¨nderungen des SLP sind auch im vierten IPCC Bericht (Meehl et al., 2007,
Abb. 10.9, S. 767) zu finden. Dort ist erkennbar, dass Masse aus der Nord- in die Su¨dhemi-
spha¨re verlagert wird, wo der SLP in den mittleren Breiten zunimmt. Im Vergleich zu den
Vera¨nderungen des Bodenluftdrucks zwischen 20C und 20C−SI im Winter (JFM), stimmen
nur die Gebiete u¨ber Nordkanada und dem angrenzenden arktischen Ozean in ihrer SLP-
Reduktion u¨berein.
Im Klimaszenario prognostiziert das Modell eine Verlagerung der interannualen Variabilita¨t
des SLP im 21C−SI aus den Zentren maximaler Variabilita¨t im 20C−SI (Abb. 5.4). Das
Maximum der STD u¨ber dem Nordostpazifik verschiebt sich demzufolge nach Norden, da-
gegen wird die maximale Variabilita¨t u¨ber der Beringsee nach Su¨den in Richtung Island und
Schottland verlagert. Großfla¨chig nimmt die STD u¨ber dem tropischen Ostpazifik (-0,5 hPa)
und dem Indischen Ozean (-1 hPa) signifikant ab. Im Vergleich zu den A¨nderungen der STD
im Winter (JFM) zwischen 20C und 20C−SI (Abb. 4.2b) sind die Amplituden hier deutlich
geringer (±1,3 hPa gegenu¨ber ±3 hPa) und die Muster der ra¨umlichen Verteilungen zeigen
keine U¨bereinstimmungen.
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(a) (b)
Abbildung 5.4.: Standardabweichung des Luftdrucks auf Meeresniveau (SLP) in ASO, Einheit:
hPa. (a) Mittlere ra¨umliche Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 21C−SI - 20C−SI. Statistisch
signifikante A¨nderungen (Fisher F-Test, 90 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
5.2. Temperatur
5.2.1. 2 m Temperatur
Zum Ende des 21. Jahrhunderts erwa¨rmt sich die Luft in 2 m Ho¨he, im Vergleich zum 20.
Jahrhundert, u¨ber der gesamten Nordhemispha¨re signifikant zwischen +0,5 K und +10 K,
Abb. 5.5b. Die ra¨umliche Verteilung und Sta¨rke der Temperaturzunahme gleicht dem Ergeb-
nis des vierten IPCC Berichts (Meehl et al., 2007, Abb. 10.9, S. 767) fu¨r die Sommerjahreszeit
(Juni - Juli - August, JJA) ziemlich genau, nur die maximale Temperatura¨nderung ist in
diesem Modell mit +10 K um fast 4 K gro¨ßer. Diese Differenz kann dadurch entstehen, dass
der IPPC Bericht einen Mittelwert aus 20 (gekoppelten) Klimamodellen und fu¨r eine andere
Jahreszeit zeigt, in der die Meereisbedeckung im Vergleich zum 20. Jahrhundert noch nicht
das Minimum erreicht hat.
Die Temperaturen steigen u¨ber den Landfla¨chen (zwischen +4 K bis +7 K) sta¨rker, als u¨ber
den Ozeanen (+2 K bis +4 K). U¨ber dem Nordatlantik ist die Erwa¨rmung mit +0,5 K bis
3 K am geringsten und da¨mpft die Erwa¨rmung u¨ber Nordeuropa (auf +3 K) ab. Entlang
der Eiskante im 20C−SI vor der Ostku¨ste Gro¨nlands, u¨ber Spitzbergen bis in die Karasee,
erreicht die Temperaturzunahme im 21C−SI das Maximum mit bis zu +10 K. U¨ber der
zentralen Arktis fa¨llt die Erwa¨rmung etwas geringer aus (+6 K), da dort noch Meereis vor-
handen ist. Damit ist die Erwa¨rmung im arktischen Bereich u¨ber den Gebieten, in denen
die SIC komplett verschwunden ist, am gro¨ßten und sta¨rker als alle anderen Erwa¨rmungssi-
gnale. Der Meereiseffekt hat einen gro¨ßeren Einfluss auf die 2 m Temperatur im arktischen
Bereich, als der Temperaturanstieg durch die erho¨hten Treibhausgasemissionen.
Im Spa¨tsommer und Fru¨hherbst (ASO) im 20C−SI ist die interannuale Variabilita¨t (Abb.
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5.6a) geringer als im Winter (JFM, Abb. 4.4a), die ra¨umlichen Muster weisen jedoch eine
große A¨hnlichkeit auf. Betrachtet man die A¨nderungen zwischen 21C−SI und 20C−SI in
(a) (b)
Abbildung 5.5.: 2 m Temperatur in ASO. (a) Mittlere ra¨umliche Verteilung im 20C−SI in °C. (b)
Differenz 21C−SI - 20C−SI in K. Statistisch signifikante A¨nderungen (Student’s t-Test, 90 %
Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
(a) (b)
Abbildung 5.6.: Standardabweichung der 2 m Temperatur in ASO in °C. (a) Mittlere ra¨umliche
Verteilung im 20C−SI. (b) Differenz 21C−SI - 20C−SI. Statistisch signifikante A¨nderungen (Fisher
F-Test, 90 % Konfidenzintervall) sind farbig hinterlegt.
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Abb. 5.6b, so ist die einzige U¨bereinstimmung zur Reduktion des Meereises im 20C (Abb.
4.4b) die Abnahme der Variabilita¨t um -2, 5 σˆ entlang der Eiskante im Nordatlantik. Im
Experiment ohne Meereis (20C) fiel diese Abnahme jedoch doppelt so hoch aus und war
ra¨umlich (mit geringerer Amplitude) u¨ber die gesamte Arktis und angrenzende Bereiche
verteilt. Im Klimaszenario steigt die STD u¨ber der Laptevsee und entlang der arktischen
Ku¨sten Kanadas jedoch signifikant um bis zu +2 σˆ an. Die Verringerung des Meereises in
der Arktis hat einen geringen und ra¨umlich begrenzten Einfluss auf die Variabilita¨t der 2 m
Temperatur unter globaler Erwa¨rmung. Letztere erho¨ht die STD u¨ber großen Teilen Nord-
amerikas, dem subtropischen Nordatlantik, Mitteleuropa und Asien um +0, 25 σˆ bis +1 σˆ.
U¨ber dem tropischen Pazifik nimmt die Variabilita¨t um -1 σˆ ab.
5.2.2. Zonales Mittel der Temperatur
Die A¨nderung der Temperatur u¨ber Ho¨he und geographischer Breite (zonales Mittel) zwi-
schen 20C−SI und 21C−SI, in Abb. 5.7, weist sehr typische Merkmale der globalen Erwa¨r-
mung auf, die in nahezu allen Klimaprojektionen wieder zu finden ist, u.a. im Ensemble
Mittel (aus 20 Klimamodellen) des vierten IPPC Berichts (Meehl et al., 2007, Abb. 10.7, S.
765). Es gibt zwei Maxima der Erwa¨rmung, u¨ber den Tropen in 200 hPa - 300 hPa (bis zu
+7 K) und in Bodenna¨he u¨ber den Polarregionen (+6 K bis +7 K), dagegen ku¨hlt sich die
Stratospha¨re verbreitet oberhalb des 100 hPa Niveau (-2 K bis -8 K) und no¨rdlich von 60°N
oberhalb des 200 hPa Niveau (-2 K) ab.
Durch den Anstieg der verschiedenen Treibhausgase bis zum Ende des 21. Jahrhunderts,
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Abbildung 5.7.: A¨nderung der mittleren Temperatur in ASO in Kelvin, aufgetragen u¨ber Ho¨he
(in hPa) und geographischer Breite. Farbig hinterlegt ist die Differenz zwischen 20C−SI - 21C−SI,
in Regionen in denen das Verha¨ltnis der absoluten Differenz zur zeitlichen STD des 20C−SI ≥1
ist. Konturlinien in schwarz repra¨sentieren Isothermen der mittleren Temperatur im 20C−SI (°C),
negative Werte sind gestrichelt.
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findet eine großra¨umige Erwa¨rmung der unteren Atmospha¨re gegenu¨ber dem 20. Jahrhun-
dert statt, die sich u¨ber alle Bereiche der Tropospha¨re erstreckt. Die versta¨rkte Erwa¨rmung
des polaren Bereichs in Bodenna¨he resultiert aus der Reduktion der SIC, dagegen wird die
Erwa¨rmung der oberen Tropospha¨re in den Tropen auf einen erho¨hten Wasserdampfgehalt
der Atmospha¨re (und damit vermehrte Freisetzung von Kondensationswa¨rme in 6 km bis
8 km Ho¨he) zuru¨ck gefu¨hrt (Soden und Held , 2006). Der Einfluss der Reduktion der SIC
im 21C−SI auf die Temperatur ist klar zu erkennen, die Wirkung auf das Klima der Nord-
hemispha¨re ist jedoch, im Vergleich zur generellen Erwa¨rmung der gesamten Tropospha¨re
und der fla¨chenma¨ßig viel gro¨ßeren Temperaturzunahme in den Tropen, relativ klein. Die
Struktur der versta¨rkten Temperaturzunahme no¨rdlich von 60°N und vom Boden bis in et-
wa 800 hPa Ho¨he (Abb. 5.7), entspricht der Temperatura¨nderung zwischen 20C und 21C−SI
(Abb. 4.5).
5.2.3. Meridionaler Temperaturgradient
Die Berechnung des MTG erfolgte nach der Definition in Kapitel 4.2.4. Der meridionale
Verlauf und die Lage der Maxima des MTG in verschiedenen Ho¨hen im 20C−SI, Abb. 5.8a,
entsprechen im Spa¨tsommer (ASO) denen aus der Winterjahreszeit (JFM). Die meridional
unterschiedliche Erwa¨rmung der Tropospha¨re, Abb. 5.7, fu¨hrt zu einer A¨nderung des MTG,
Abb. 5.8b. In Bodenna¨he u¨berwiegt die Temperaturzunahme in den Polarregionen und der
MTG nimmt im 1000 hPa Niveau um bis zu -2 K ab. Im Gegensatz zur starken Abnahme
des MTG in den untersten drei Druckniveaus im 20C (Meeresieffekt, Abb. 4.7b), betrifft
die Reduktion im 21C−SI nur das 1000 hPa Niveau und ist viel schwa¨cher ausgepra¨gt. Im
300 hPa Niveau spiegelt sich die starke Erwa¨rmung der Tropen wider, die zu einem Anstieg
des MTG um +1 K bis +2 K fu¨hrt. Nach Abb. 5.7 versta¨rkt sich der MTG oberhalb von
300 hPa weiter. Die dazwischen liegenden Druckniveaus weisen in ihren A¨nderungen eine
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Abbildung 5.8.: Meridionaler Temperaturgradient in ASO in in K pro Breitenintervall,
aufgetragen u¨ber Breitenintervalle. (a) Mittlerer Gradient im 20C−SI. (b) Differenz 21C−SI -
20C−SI. Farbige Linien repra¨sentieren verschiedene Ho¨henlevel in hPa (Legende).
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meridionale Dreiteilung auf. Su¨dlich der Breitenintervalle ”30/60” und no¨rdlich von ”50/80”
schwa¨cht sich der MTG leicht ab (-0,5 K), wa¨hrend er im Bereich der mittleren Breiten
leicht zunimmt (+0,5 K). Diese A¨nderungen sind extrem klein, da sich die Tropospha¨re
nicht nur lokal, sondern u¨berall erwa¨rmt und die meridionalen Gradienten der Temperatur
zum Großteil erhalten bleiben. Trotzdem besitzt die Tropospha¨re, durch den gro¨ßeren MTG
in der Ho¨he, im 21C−SI mehr potentielle Energie als im 20C−SI. Das schla¨gt sich in einer
Intensivierung der großra¨umigen Zirkulation nieder (s. Kapitel 5.5.2).
5.3. Wa¨rmeflu¨sse
In Abb. 5.9a und Abb. 5.10a sind die mittleren Wa¨rmeflu¨sse im 20C−SI (ASO) dargestellt
und so definiert, dass der Fluss von Ozean in Richtung Atmospha¨re positiv ist. Ho¨here
Durchschnittstemperaturen im Spa¨tsommer als im Winter (Abb. 5.5a + Abb. 4.3a) verrin-
gern den vertikalen Temperaturgradienten zwischen SST und Lufttemperatur. Der fu¨hlbare
Wa¨rmefluss in die Atmospha¨re im 20C−SI verringert sich daher (bei gleicher Grundstro¨-
mung) u¨ber dem Golfstrom, Kuroshio und Nordatlantischen Strom im Spa¨tsommer (ASO,
Abb. 5.9a) gegenu¨ber dem Winter (JFM, Abb. 4.15a). Dagegen steigt der Wa¨rmefluss in die
Atmospha¨re u¨ber den Polargebieten (Landfla¨chen), Su¨deuropa, Nordafrika und Zentralasi-
en, da sich die Oberfla¨che durch die intensivere Sonneneinstrahlung sta¨rker erwa¨rmt.
Im 21C−SI nimmt der fu¨hlbare Wa¨rmefluss in die Atmospha¨re, im Vergleich zum 20C−SI,
u¨ber den Ozeanen, Nordamerika, Nord- und Zentralasien sowie u¨ber dem tropischen Afri-
ka signifikant um -10 Wm−2 ab, Abb. 5.9b. U¨ber dem Nordatlantik fa¨llt die Abnahme mit
-20 Wm−2 etwas sta¨rker aus. Zunahmen zwischen +10 Wm−2 bis +30 Wm−2 sind u¨ber Su¨d-
(a) (b)
Abbildung 5.9.: Fu¨hlbarer Wa¨rmefluss in ASO in Wm−2. (a) Mittlere ra¨umliche Verteilung im
20C−SI. (b) Differenz 21C−SI - 20C−SI, farbig hinterlegt sind Regionen in denen das Verha¨ltnis
der absoluten Differenz zur zeitlichen STD im 20C−SI ≥1 ist.
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europa und Teilen Nordafrikas und Lateinamerikas, u¨ber Indien und u¨ber dem Su¨dteil Nord-
amerikas zu verzeichnen. U¨ber der zentralen Arktis a¨ndert sich der fu¨hlbare Wa¨rmefluss
nicht, da immer noch Meereis vorhanden ist und der vertikale Temperaturgradient zwischen
Ozean und Atmospha¨re durch die generelle Erwa¨rmung der Tropospha¨re (Abb. 5.5b + Abb.
5.7) abgeschwa¨cht wird. Im Bereich der Eiskante, im 20C−SI, wo sich im 21C−SI offenes und
damit wa¨rmeres Wasser befindet, wird mehr fu¨hlbare Wa¨rme in die Atmospha¨re transpor-
tiert (+20 Wm−2). Die direkt su¨dlich davon liegende Reduktion des fu¨hlbaren Wa¨rmeflusses
in die Atmospha¨re stammt vom gleichen Prozess, wie im 20C gegenu¨ber 20C−SI, na¨mlich
dass die aus der Arktis stammende erwa¨rmte Luft, und zusa¨tzlich durch die globale Erwa¨r-
mung aufgeheizten Luftmassen, große Wa¨rmeflu¨sse in die Atmospha¨re verhindert. Dieser
Effekt u¨berwiegt sogar die Zunahme der 10 m Windgeschwindigkeit um +1 ms−1 in dieser
Region (nicht gezeigt). Der Meereiseffekt aus Kapitel 4 ist im 21C−SI schwach ausgepra¨gt
wieder zu finden.
Der latente Wa¨rmefluss in Abb. 5.10b nimmt um bis zu +30 Wm−2 zu und ist das Gegen-
teil der Abnahme im 20C in der selben Gegend (Abb. 4.14b). Die ho¨here Lufttemperatur
ermo¨glicht die versta¨rkte Aufnahme von Feuchtigkeit und damit latenter Wa¨rme. Zudem
kann u¨ber die ho¨here Windgeschwindigkeit (nicht gezeigt) mehr Wa¨rme wegtransportiert
werden. Da die Lufttemperatur u¨berall, auch su¨dlich von 60°N ansteigt, fehlt im 21C−SI
die Abnahme des latenten Wa¨rmeflusses su¨dlich der Eiskante (durch bereits mit Feuchte
gesa¨ttigte Luftmassen aus der Arktis im 20C).
Der Effekt von Meereis ist also teilweise und sehr differenziert im 21C−SI wieder zu finden.
Da die Wa¨rmeflu¨sse im 20C nur in den Polarregionen (vom Nordpol bis maximal 40°N) Dif-
ferenzen aufweisen, sind alle zusa¨tzlichen Muster der vera¨nderten Wa¨rmeflu¨sse im 21C−SI
durch die globale Erwa¨rmung verursacht.
(a) (b)
Abbildung 5.10.: Latenter Wa¨rmefluss in ASO in Wm−2. (a) Mittlere ra¨umliche Verteilung im
20C−SI. (b) Differenz 21C−SI - 20C−SI, farbig hinterlegt sind Regionen in denen das Verha¨ltnis
der absoluten Differenz zur zeitlichen STD im 20C−SI ≥1 ist.
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5.4. Niederschlag
Der zonal gemittelte Gesamtniederschlag (stratiformer + konvektiver Niederschlag als Regen
und Schnee) im Spa¨tsommer (ASO) ist in Abb. 5.11a zu sehen. Generell sind die Nieder-
schlagsmengen im Spa¨tsommer ho¨her als im Winter (Abb. 4.16), da eine wa¨rmere Atmo-
spha¨re mehr Wasser aufnehmen kann (Wasserdampfsa¨ttigungskurve). Das Maximum des
Gesamtniederschlags liegt in den Tropen um 2° - 3° etwas no¨rdlicher als im Winter (bei
10°N), das Minimum in den Subtropen statt 18°N zwischen 30°N - 40°N. Ein zweites Ma-
ximum bei 40°N im Winter fehlt in ASO, jenes bei 60°N bleibt bestehen. No¨rdlich davon
verringert sich der Niederschlag in Abb. 5.11a stetig auf Werte unterhalb derer in den Sub-
tropen.
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Abbildung 5.11.: Zonal gemittelter Niederschlag in ASO, aufgetragen u¨ber Niederschlagsmenge
in mmMonat−1 und geographischer Breite. (a) Gesamtniederschlag im 20C−SI (blau) und 21C−SI
(rot). Vertikale Balken (blau) repra¨sentieren ±1 STD in der Zeit. (b) Konvektiver Niederschlag wie
in (a).
Im 21C−SI nimmt der Gesamtniederschlag im tropischen Maximum (10°N) und no¨rdlich
von 60°N signifikant gegenu¨ber dem 20C−SI zu. Diese Zunahme wird in den Tropen aus-
schließlich durch versta¨rkten konvektiven Niederschlag erreicht (Abb. 5.11b), wobei der
Gesamtniederschlag in dieser Region zum großen Teil in konvektiver Form fa¨llt. Ab 60°N
Richtung Nordpol wird der Anstieg jedoch ausschließlich durch stratiformen Niederschlag
erzielt. In Abb. 5.11b ist zu erkennen, dass im Spa¨tsommer und Fru¨hherbst (ASO), wie auch
im Winter (JFM, Abb. 4.16b), der konvektive Niederschlag no¨rdlich von 60°N nahezu null
ist. Die vollsta¨ndige Reduktion im 20C lies den konvektiven Niederschlag gegenu¨ber 20C−SI
no¨rdlich von 70°N stark ansteigen (Abb. 4.16b), im 21C−SI a¨ndert er sich in dieser Region
jedoch nicht. Im Winter ist die Atmospha¨re labil geschichtet, da sich kalte Luft u¨ber einer
sehr warmen Wasseroberfla¨che (eisfrei) befindet, womit konvektiver Niederschlag ermo¨glicht
wird. Im Spa¨tsommer dagegen sind die Temperaturunterschiede geringer, teilweise auch ge-
genteilig (also wa¨rmere Luft u¨ber ku¨hlerem Wasser). Das Signal der globalen Erwa¨rmung
(Niederschlag steigt in den Tropen und leicht ab 60°N zum Nordpol hin an) u¨berdeckt das
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Eissignal nahezu vollkommen. Die einzige U¨bereinstimmung liegt in der Erho¨hung der Nie-
derschlagsmenge ab 60°N, die bei globaler Erwa¨rmung ausschließlich stratiformer Art ist,
wa¨hrend im 20C zusa¨tzlich die konvektive Form zunimmt. In dieser Region verringert sich
der SLP in beiden Fa¨llen (Abb. 5.3b + Abb. 4.1b), wodurch die Konvergenz in Bodenna¨he
zunimmt, Luft zum Aufstieg gezwungen wird und mehr Niederschlag fa¨llt. Im Unterschied
zur Zunahme des latenten Wa¨rmeflusses in die Atmospha¨re u¨ber den meereisfreien Fla¨chen
der Arktis im 20C (Abb. 4.14b), intensiviert sich der Wa¨rmefluss im globalen Erwa¨rmungs-
szenario nur u¨ber einem schmalen Gebiet u¨ber dem Nordatlantik (entlang der Eiskante im
20C−SI). Erst su¨dlich von ungefa¨hr 60°N (Abb. 5.10b) gibt es weitere Zu- und Abnahmen,
die einen Einfluss auf die ra¨umliche Niederschlagsverteilung und -art haben, und den Nicht-
Anstieg des konvektiven Niederschlags im 21C−SI gegenu¨ber dem 20C−SI erkla¨ren.
Im 21C−SI a¨ndert sich die ra¨umliche Verteilung des Niederschlages im Vergleich zum
20C−SI (Abb. 5.12b) hauptsa¨chlich su¨dlich von 40°N in Gebieten mit den ho¨chsten mitt-
leren Niederschlagsmengen (Abb. 5.12a). No¨rdlich von 60°N fallen +10mmMonat−1 bis
+50mmMonat−1 mehr Niederschlag. Die Zunahmen sind ra¨umlich sehr begrenzt, u¨ber
Ozean und Land verteilt, und weisen viele lokale Strukturen auf. Der lokale Effekt der
Reduktion des Meereies im 20C besitzt, bezu¨glich des Niederschlags, eine nur teilweise a¨hn-
liche Struktur zur Meereisverringerung im 21C−SI. Im 20C (Abb. 4.17b) intensiviert sich der
Niederschlag großfla¨chig u¨ber dem arktischen Ozean (in a¨hnlicher Gro¨ßenordnung wie im
21C−SI) und wird durch eine leichte Reduktion u¨ber dem Nordatlantik erga¨nzt. Wa¨hrend
im 20C ein großra¨umiger starker latenter Wa¨rmefluss in die Atmospha¨re u¨ber der gesam-
ten Arktis Feuchtigkeit eintra¨gt (Abb. 4.14b), a¨ndert sich dieser im 21C−SI nur an den
arktischen Ku¨sten (Abb. 5.10b), da immer noch Meereis (mit einer isolierenden Wirkung)
vorhanden ist.
(a) (b)
Abbildung 5.12.: Niederschlag in ASO in mmMonat−1. (a) Mittlere ra¨umliche Verteilung im
20C−SI. (b) Differenz 201C−SI - 20C−SI, farbig hinterlegt sind Regionen in denen das Verha¨ltnis
der absoluten Differenz zur zeitlichen STD im 20C−SI ≥1 ist.
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Schlussfolgernd la¨sst sich feststellen, dass die A¨nderungen der ra¨umlichen Verteilung des
Niederschlags bei globaler Erwa¨rmung und der kompletten Reduktion des Meereises im 20C
nur wenig A¨hnlichkeiten aufweisen. Im 21C−SI wird die Arktis, im Gegensatz zu 20C, zu ei-
ner Feuchtequelle fu¨r die angrenzenden Landmassen, u¨ber denen der Niederschlag zunimmt.
5.5. Atmospha¨rische Zirkulation
Die großskalige Zirkulation ha¨ngt wesentlich von dem Temperaturunterschied zwischen
Nordpol und A¨quator ab, da u¨ber die Atmospha¨re die u¨berschu¨ssige Energie der Tropen
in die mittleren und hohen Breiten transportiert wird, um den MTG abzubauen. Da sich
der MTG (s. Kapitel 5.2.3) nur im 1000 hPa Niveau im Norden abschwa¨cht und im 300 hPa
Niveau u¨berall ansteigt, ist ein differenziertes Signal zu erwarten. Entscheiden ist, ob der
Einfluss des arktischen Meereises oder der Einfluss der globalen Temperaturzunahme, sta¨rker
ist. Das wird in den folgenden Kapitelen anhand der zonalen und vertikalen Windgeschwin-
digkeit sowie der Massenstromfunktion untersucht.
5.5.1. Zonaler Wind
Im Spa¨tsommer (ASO) des 20C−SI ist der maximale MTG gegenu¨ber dem Winter (JFM)
um ca. 5 K pro Breitenintervall kleiner und ca. 10° su¨dlicher (vgl. ASO in Abb. 5.8 und
JFM in Abb. 4.7). Dadurch liegt der Subtropenjet im 20C−SI um ca. 15° no¨rdlicher bei
knapp 50°N und erreicht eine maximale Durchschnittsgeschwindigkeit im 200 hPa Niveau
von 26 ms−1 (Konturlinien in Abb. 5.13), im Gegensatz zu 44 ms−1 im Winter (Abb. 4.19).
Im 21C−SI wird der Subtropenjet, im Vergleich zu 20C−SI, nach Norden verlagert. Weiterhin
gewinnt er an Sta¨rke im 100 hPa Niveau (bis +5 ms−1) und wird konzentrierter (gebu¨ndelt),
da u¨ber 30°N - 40°N und 80°N - 90°N die Westwinde um ca. -1 ms−1 schwa¨cher (bzw. die
Ostkomponente sta¨rker) werden. Die Tropopause liegt in den Tropen am ho¨chsten, wodurch
die Erwa¨rmung bis in große Ho¨hen gelangen kann (Abb. 5.7). U¨ber den mittleren Breiten ist
die Tropopause niedriger und die Erwa¨rmung reicht auch nur in entsprechend geringere Ho¨-
hen, zusa¨tzlich ku¨hlt direkt oberhalb der Tropopause die Stratospha¨re ab. Dadurch erho¨ht
sich der MTG in der oberen Tropospha¨re und versta¨rkt, u¨ber die thermische Windgleichung,
die zonale Windgeschwindigkeit und die Anhebung des Kerns des Jetsreams. Dieses Muster
ist zu den A¨nderungen im 20C, zum 20C−SI, im Winter (Abb. 4.19) sehr verschieden, fast
das komplette Gegenteil.
Butler et al. (2010) untersuchen in ihrer Arbeit, mit Hilfe eines vereinfachten globalen Kli-
mamodells, drei typische Temperaturmuster, die von nahezu allen Klimamodellen fu¨r die
Zukunft prognostiziert werden. Dabei handelt es sich um die Erwa¨rmung der oberen Tro-
pospha¨re in den Tropen, die stratospha¨rische Abku¨hlung in den hohen Breiten und die
bodennahe polare Erwa¨rmung (Abb. 5.7). Sie analysieren die Effekte der drei Muster ge-
trennt voneinander und erhalten ein a¨hnliches Bild des zonalen Windes wie in Abb. 5.13,
fu¨r die Temperaturzunahme in den Tropen und die Abku¨hlung der Stratospha¨re u¨ber dem
Nordpol (Butler et al., 2010, Tropen: Abb. 2, Stratospha¨re: Abb. 5). Bei einer Erwa¨rmung
der bodennahen Schichten no¨rdlich von 60°N (Butler et al., 2010, Abb. 7) ergibt sich je-
doch eine Verlagerung des Jetstreams nach Su¨den, also wie in Abb. 4.19. Dieser Prozess
entspricht dem beobachteten Meereiseffekt aus Kapitel 4 und wirkt in der Arbeit von Butler
et al. (2010) in die entgegengesetzte Richtung der zwei anderen Temperaturmuster. Bei der
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Abbildung 5.13.: A¨nderung der mittleren zonalen Windgeschwindigkeit in ASO in ms−1,
aufgetragen u¨ber Ho¨he (in hPa) und geographischer Breite. Statistisch signifikante A¨nderungen
zwischen 21C−SI - 20C−SI sind farbig hinterlegt (Student’s t-Test, 90 % Konfidenzintervall).
Konturlinien in schwarz repra¨sentieren Isotachen der mittleren Windgeschwindigkeit im 20C−SI,
negative Werte sind gestrichelt.
Kombination aller drei Temperaturmuster vera¨nderte sich, u.a. der zonale Wind, anders als
die einfache Summe der drei einzelnen Muster, das heißt, dass nicht-lineare Prozesse vor-
liegen. Auf die hier vorliegende Arbeit bezogen, bedeutet das, dass der Meereiseffekt durch
Signale der globalen Erwa¨rmung entweder vo¨llig u¨berlagert oder nur abgeschwa¨cht wird, da
die verschiedenen Parameter linear oder nicht-linear zu einander stehen ko¨nnen. Fu¨r den
zonalen Wind im 21C−SI bleibt die Vermutung, dass der Effekt der reduzierten SIC in der
Arktis, einen da¨mpfenden Einfluss auf die nordwa¨rtige Verlagerung und Intensivierung des
Subtropenjets hat.
5.5.2. Massenstromfunktion
Anhand der meridionalen Massenstromfunktion ist die vertikale und meridionale Zirkulation
der Atmospha¨re im Spa¨tsommer (ASO) des 20C−SI in Abb. 5.14 zu erkennen. Vom A¨quator
bis ca. 15°N befindet sich ein Teil der zyklonal rotierenden su¨dlichen HZ, von 15°N bis etwa
40°N die antizyklonal rotierende no¨rdliche HZ. Deutlich schwa¨cher ausgepra¨gt befindet sich
no¨rdlich anschließend die indirekt angetriebene Ferrelzelle und nur sehr wenig Masse wird
im Spa¨tsommer in der polaren Zelle no¨rdlich von 65°N bewegt. Im Spa¨tsommer des 20C−SI
wird weniger Masse meridional transportiert, als im Winter (JFM) des gleichen Zeitraums
(Abb. 4.20). Die sta¨rkere Erwa¨rmung der oberen Tropospha¨re in den Tropen im 21C−SI
gegenu¨ber dem 20C−SI, (Abb. 5.7) und die daraus resultierende Zunahme des MTG ab
300 hPa Ho¨he (Abb. 5.8) fu¨hren zu einer Verlagerung der drei atmospha¨rischen Zellen nach
Norden (farbige Schattierung in Abb. 5.14). Der Meereiseffekt zwischen 20C und 20C−SI
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Abbildung 5.14.: A¨nderung der zonal gemittelten meridionalen Massenstromfunktion in ASO in
kgs−1 ∗ 109, aufgetragen u¨ber Ho¨he (in hPa) und geographischer Breite. Farbig hinterlegt ist
Differenz zwischen 21C−SI - 20C−SI . Konturlinien in schwarz repra¨sentieren Isolinien der
mittleren Massenstromfunktion im 20C−SI, negative Werte (zyklonale Bewegung) sind gestrichelt.
aus Kapitel 4 fu¨hrt zu einer su¨dwa¨rtigen Verschiebung der Zellen (Abb. 4.20), wirkt also der
globalen Erwa¨rmung entgegen, deren Verschiebung nach Norden im 21C−SI jedoch u¨ber-
wiegt.
Um eine Aussage u¨ber die Intensita¨t der meridionalen Umwa¨lzbewegung zu erhalten, wird
die Lage der no¨rdlichen Grenze der HZ (Abb. 5.15) als Maß benutzt. Die Definition und
Berechnung ist identisch mit jener in Kapitel 4.6.3. Im Spa¨tsommer des 21C−SI (als Mittel
u¨ber die Monate August-September-Oktober) verlagert sich die Grenze der HZ um 1° bis
2° nach Norden, wobei die Verlagerung am sta¨rksten im 500 hPa Niveau ist. 15 weitere Kli-
mamodelle prognostizieren, bei gleichen A1B-Szenario Vorgaben und gleicher Definition der
Lage der HZ, im Ensemble Mittel eine no¨rdliche Verschiebung von 0,5° im 500 hPa Niveau
(Lu et al., 2007, Abb. 2, pinkfarbene Hexagramme).
Reichler (2009) listet vier Gru¨nde fu¨r die Verschiebung der HZ auf: Anhebung der Tropo-
pause (Abku¨hlung der Stratospha¨re durch Ozon und Erwa¨rmung der Tropospha¨re durch
Treibhausgase), extratropische Wirbelaktivita¨t (treiben Subtropen- und polarjet an), Erho¨-
hung der Schichtungsstabilita¨t in den Tropen (sta¨rkere Temperaturzunahme in der Ho¨he
als in Bodenna¨he, Zunahme des MTG in oberer Tropospha¨re), Antrieb durch SST (z.B.
wa¨hrend ENSO Verschiebung der HZ zum A¨quator hin). Reichler (2009, Seite 153) fasst
Studien zusammen, die darauf hinweisen, dass die Verschiebung der HZ bzw. die Ausdeh-
nung der Tropen in der jeweiligen Sommerjahreszeit der Hemispha¨ren sta¨rker ausfa¨llt, als
im Winter und die A¨nderungen in der SH deutlicher sind. In der vorliegenden Arbeit ist die
Verschiebung im Winter (JFM), zwischen 21C−SI und 20C−SI, mit ca. 1° nach Norden im
500 hPa Niveau (nicht gezeigt) geringer als im Sommer (ASO).
Der Effekt von Meereis auf das Klima ist im globalen Erwa¨rmungsszenario nur indirekt zu
erkennen, da er mit einer su¨dwa¨rts Verlagerung der atmospha¨rischen Zellen (am Beispiel
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Abbildung 5.15.: A¨nderung der Lage der no¨rdlichen Grenze der Hadleyzelle in ASO, aufgetragen
u¨ber Ho¨he (1000 bis 10 hPa) und Breitengrada¨nderung (in Grad). Positive Werte bedeuten eine
Verlagerung nach Norden.
der HZ) der nordwa¨rts Verschiebung entgegen wirkt. Die Gro¨ße beider Auswirkungen kann
nicht ermittelt werden, da nicht bekannt ist in welcher Verbindung beide Prozesse stehen,
das heißt sie ko¨nnten sich einfach linear u¨berlagern oder eine nicht-lineare Beziehung besit-
zen. Hinweise auf eine nicht-lineare Beziehungen liefert u.a. Butler et al. (2010).
5.5.3. Vertikaler Wind
Die no¨rdwa¨rts Verschiebung der drei atmospha¨rischen Zellen, die in den vorherigen Kapite-
len identifiziert wurde, ist ebenso in der zonal gemittelten vertikalen Windgeschwindigkeit
im Spa¨tsommer (ASO) in Abb. 5.16 zu erkennen. In der Hadleyzelle steigt vom A¨quator bis
20°N warme Luft auf (negative Konturlinien) und sinkt u¨ber den Subtropen (20°N - 50°N)
ab. Im Norden schließt sich die schwa¨cher ausgepra¨gte Ferrelzelle an. Die Polarzelle ist in der
vertikalen Windgeschwindigkeit nicht zu erkennen, bereits in der Massenstromfunktion ist
sie nur schwach ausgepra¨gt (Abb. 5.14). Im 21C−SI ist die gesamte Atmospha¨re von Vera¨n-
derungen bezu¨glich dem 20C−SI betroffen und erreicht gro¨ßere Werte als im 20C (bezu¨glich
20C−SI) in Abb. 4.22. Durch den geringeren MTG im Spa¨tsommer (20C−SI) als im Winter
sind die Zellen von geringerer Sta¨rke und, aufgrund des no¨rdlicheren Zenits der Sonne, nach
Norden verschoben. Im 21C−SI wandern die Zellen weiter in no¨rdliche Richtung.
Sinkt der SLP, stro¨mt vermehrt Luft am Boden aufeinander zu (konvergiert) und kann nur
nach oben aufsteigen (low-level-convergence). Eine A¨nderung im Bodenluftdruck ist damit
auch in der vertikalen Windgeschwindigkeit, durch eine Zunahme der vertikalen Geschwin-
digkeit nach oben, in Abb. 5.16 zu erkennen. Zwischen 25°N - 45°N sowie 65°N - 80°N wird
die zum Boden gerichtete vertikale Geschwindigkeit geschwa¨cht, da Luft versta¨rkt aufsteigt,
und deckt sich mit Gebieten einer SLP-Abnahme (Abb. 5.3b) u¨ber der Arktis und den
Subtropen.
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Abbildung 5.16.: A¨nderung der zonal gemittleten vertikalen Geschwindigkeit in ASO in
mTag−1, aufgetragen u¨ber Ho¨he (in hPa) und geographischer Breite. Farbig hinterlegt ist Differenz
zwischen 21C−SI - 20C−SI. Konturlinien in schwarz repra¨sentieren Isotachen der mittleren
vertikalen Geschwindigkeit im 20C−SI, negative Werte (Bewegung nach oben) sind gestrichelt.
5.6. Muster der Variabilita¨t
Die Muster der Variabilita¨t werden, wie im Kapitel 4.7, mit Hilfe der EOF Analyse Technik
fu¨r die Jahreszeiten Spa¨tsommer und Fru¨hherbst (ASO) analysiert. Die Moden der Varia-
bilita¨t sind auf der Nordhalbkugel meist im Winter sta¨rker ausgepra¨gt, da die mittlere at-
mospha¨rische Zirkulation, angetrieben durch einen sta¨rkeren MTG, kra¨ftiger ist (Trenberth
et al., 2007, S. 286). So ist z.B. die NAO am sta¨rksten im Winter (Dezember bis Ma¨rz)
ausgepra¨gt, aber u¨ber alle Jahreszeiten verteilt der fu¨hrende Mode (Hurrell et al., 2003). Im
folgenden Abschnitt werden die Variabilita¨tsmuster des SLP, anhand von EOF und REOF
Analysetechniken, im 20C−SI und 21C−SI in ASO untersucht.
5.6.1. EOF Analyse des Luftdrucks
Die Berechnung der EOF Muster des SLP erfolgte analog zu Kapitel 4.7.1 mit dem Fall
”Winter”. Das heißt die zu analysierende Zeitreihe besteht hier aus aneinander gereihten
Mittelwerten u¨ber die saisonalen Anomalien August - September - Oktober. Die erkla¨r-
ten Varianzen der ersten 20 EOF Muster sind in Abb. 5.17 zu sehen. Der erste Mode im
20C−SI beschreibt im Spa¨tsommer mit 22,9 % nur ungefa¨hr die Ha¨lfte an erkla¨rter Varianz
gegenu¨ber dem Winter (JFM, Abb. 4.23a), in beiden Fa¨llen ist der erste Mode jedoch vom
zweiten, nach dem Kriterium von North et al. (1982), klar separiert. Im 20C−SI werden im
Spa¨tsommer zehn Muster beno¨tigt, um ca. 90 % der Gesamtvarianz zu erkla¨ren (Nspatial),
im Winter gerade ein mal vier. Die A¨nderungen im 21C−SI fallen, bezu¨glich der erkla¨rten
Varianzen, in ASO sehr klein aus. Auch die effektive Anzahl der ra¨umlichen Freiheitsgrade
(Nspatial) bleibt praktisch gleich. Außerdem sind die fu¨hrenden Moden im 21C−SI nicht
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Abbildung 5.17.: Erkla¨rte Varianzen (in % der Gesamtvarianz) der EOF Muster, berechnet aus
Monatsmittel SLP-Anomalien fu¨r ASO von 20°N - 90°N. Berechnung basierend auf dem Mittelwert
der Monatsmittelanomalien. Blaue Linien repra¨sentieren 20C−SI inkl. Fehlerbalken nach North
et al. (1982), rote Linien bedeuten 21C−SI.
von denen im 20C−SI separiert, sondern liegen innerhalb der Streuung der Moden aus dem
20C−SI.
Dass sich die erkla¨rten Varianzen zwischen dem 20. und 21. Jahrhundert in diesem Modell
und zu dieser Jahreszeit nicht signifikant voneinander unterscheiden, sagt noch nichts u¨ber
die ra¨umliche Struktur der Moden aus, welche in Abb. 5.18 dargestellt sind. Dort sind die
ersten zwei EOF Muster fu¨r das 20C−SI (a)-(b) und das 21C−SI (c)-(d) zu sehen. Es er-
scheint wenig sinnvoll, mehr als zwei EOF Moden zu betrachten, da nur der erste Mode
von den anderen klar getrennt ist. Innerhalb der restlichen Moden ko¨nnen die Muster der
Variabilita¨t verschoben sein und sich gegenseitig beeinflussen. Das dominante Muster im
20C−SI besitzt eine AO a¨hnliche ra¨umliche Struktur. Es besteht aus einem Maximum u¨ber
der Arktis, mit Kern u¨ber Spitzbergen, und zwei entgegengesetzt schwingenden Zentren
hoher Variabilita¨t u¨ber Mitteleuropa und dem Nordostpazifik. EOF Nummer zwei weist
kleinskaligere Muster auf, deren Zentren sich an der Grenze der Arktis zu den mittleren
Breiten befinden. Im 21C−SI ist der fu¨hrende Mode fast ein Monopol mit Zentrum u¨ber der
Beringstraße und erstreckt sich u¨ber die Gebiete, wo das Meereis stark reduziert ist (vgl.
Abb. 5.2). Eine Tripolstruktur, und damit AO a¨hnliche Struktur, ist im zweiten Muster
des 21C−SI zu erkennen. Dieses Muster einer Schaukel zwischen den mittleren und hohen
Breiten erkla¨rt im 21C−SI weniger der Gesamtvarianz, verliert also an Bedeutung. Dagegen
setzt sich ein Muster durch, das den Ru¨ckgang des Meereises und die damit verbundene
Zunahme der STD des SLP in Abb. 5.4b wider spiegelt, ganz im Gegensatz zum Winter
im 20C, wo das dominante Muster zwar abgeschwa¨cht wird, aber weiterhin das fu¨hrende
Muster bleibt. Die ra¨umlichen A¨nderungen der STD des SLP stimmen in erster Linie gut
mit den A¨nderungen des EOF Muster u¨berein. Das Maximum der STD u¨ber der Barents-
und Laptevsee im 20C−SI verlagert sich im 21C−SI in Richtung Westeuropa, Zentralsibirien
und die Beringsee.
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(a) (b)
(c) (d)
Abbildung 5.18.: Die ersten zwei EOF Muster der SLP-Anomalien fu¨r ASO u¨ber 20°N - 90°N.
Erkla¨rte Varianz zum zugeho¨rigen Muster in Klammern. (a)-(b): 20C−SI, (c)-(d): 21C−SI.
Es bleibt zu beru¨cksichtigen, dass die Resultate aus nur einem einzigen Klimamodell stam-
men. Bayr (2010) analysierte in seiner Arbeit die Variabilita¨t des SLP fu¨r Sommer (JJA)
mit einem Multi-Model-Ensemble des vierten IPCC Berichts. Der erste Mode in Bayr (2010,
Abb. 7.7(a)) weist im 20C−SI eine sehr a¨hnliche Struktur zu der in Abb. 5.18a auf. Jedoch
wird im 21C−SI (Zeitra¨ume in beiden Arbeiten identisch) der erste Mode abgeschwa¨cht und
a¨ndert nicht die Struktur, wa¨hrend Mode zwei an Einfluss gewinnt. Es unterscheiden sich
leicht die verwendeten Zeitra¨ume in Bayr (2010) und dieser Arbeit sowie die Berechnungs-
methode, in Bayr (2010) auf einzelnen Monatsmittelanomalien, in der vorliegenden Arbeit
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jedoch auf dem Mittelwert u¨ber die saisonalen Anomalien August bis Oktober.
5.6.2. Rotierte EOF Analyse des Luftdrucks
Durch die schwa¨cher als im Winter ausgepra¨gten Luftdruckgegensa¨tze im Spa¨tsommer und
Fru¨hherbst ist die Auswertung der EOF Analyse auf das erste, maximal das zweite, Muster
begrenzt. Deutlich besser gelingt die Analyse der rotierten EOF Moden, die hier wie in
Kapitel 4.7.2 berechnet wurden.
Das erste REOF Muster im 20C−SI in Abb. 5.19a ist nahezu identisch zu dem ersten rotier-
ten Mode fu¨r Sommer (JJA) in Rogers und McHugh (2002, Abb. 2a), welcher auf a¨hnliche
Weise berechnet wurde. Deren zweiter Mode hat nur noch geringe A¨hnlichkeit zu dem in
Abb. 5.19b. Rogers und McHugh (2002) bezeichnen den ersten Mode als NAO, den zweiten
als AO a¨hnliches Muster. Das erste REOF Muster in Rogers und McHugh (2002, Abb. 2a)
zeigt eine Tripolstruktur mit Druckschwankungen zwischen der Arktis, mit Kern u¨ber Spitz-
bergen, und den mittleren Breiten. Die ra¨umliche Struktur gleicht dem ersten EOF Muster
in Abb. 5.18a. Das zweite REOF Muster besteht in Rogers und McHugh (2002, Abb. 2b)
aus einem starken Zentrum u¨ber dem arktischen Ozean, mit Neigung zur Laptevsee, und
entgegengesetzter SLP Variabilita¨t u¨ber Nordamerika und Ostasien. Die verbleibenden vier
(a) (b) (c)
(d) (e) (f)
Abbildung 5.19.: Die ersten sechs rotierten EOF Muster (REOF) der SLP-Anomalien fu¨r ASO
im 20C−SI u¨ber 20°N - 90°N, entsprechend der jeweiligen Norm absteigend sortiert.
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REOF Muster im 20C−SI in Abb. 5.19c-f beschreiben Telekonnektionen zwischen den Zen-
tren maximaler Variabilita¨t in der Arktis und den SLP-Anomalen in den mittleren Breiten.
Der globale Anstieg der Temperatur verursacht teilweise Vera¨nderungen in den fu¨hrenden
Mustern der Variabilita¨t des SLP im 21C−SI. Der erste rotierte Mode (Abb. 5.20a) bleibt
dem NAO Muster des 20C−SI a¨hnlich, jedoch verschieben sich die Zentren maximaler Va-
riabilita¨t in der Arktis hin zur Laptevsee und u¨ber Europa etwas nach Osten, wa¨hrend u¨ber
dem Pazifik eine Verschiebung nach Westen erfolgt.
Der physikalische Prozess, der die meiste Variabilita¨t erkla¨ren kann, bleibt im 21C−SI eine
Schwankung zwischen der zentralen Arktis und den mittleren Breiten. Außerdem sind die
vierten und fu¨nften REOF Moden im 20C−SI (Abb. 5.19c+d) im 21C−SI in der Reihenfolge
vertauscht (Abb. 5.20d+c) und jeweils leicht verschoben. REOF Nummer zwei + drei +
fu¨nf unterscheiden sich zwischen den zwei Jahrhunderten, was heißt, dass die im 20C−SI
wichtigen Moden an Einfluss verlieren und durch, zumindest im 21C−SI, wichtigere Moden
ersetzt werden. Dabei spiegelt sich in Abb. 5.20b+c+f) die A¨nderung der STD des SLP in
Abb. 5.4b wider, denn in allen drei Moden liegen die Zentren maximaler Variabilita¨t in den
Bereichen der sta¨rksten Zunahme der STD des SLP (zweite EOF Beringstraße, Ostsibiren;
dritte + fu¨nfte EOF Nordatlantik und Sibirien). Im 20C−SI war die Variabilita¨t der drei
Moden stark auf Sibirien (dritte + fu¨nfte REOF) konzentriert.
(a) (b) (c)
(d) (e) (f)
Abbildung 5.20.: Die ersten sechs rotierten EOF Muster (REOF) der SLP-Anomalien fu¨r ASO
im 21C−SI u¨ber 20°N - 90°N, entsprechend der jeweiligen Norm absteigend sortiert.
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Durch die Reduktion des arktischen Meereises sowie die globale Erwa¨rmung wird die Va-
riabilita¨t des SLP im Spa¨tsommer zwischen 20C−SI und 21C−SI unterschiedlich verteilt.
Drei der sechs fu¨hrenden rotierten Moden bleiben, in leicht vera¨nderter ra¨umlicher Struk-
tur, bestehen und drei neue kommen dazu. Eine Abscha¨tzung, welcher Effekt im 21C−SI
sta¨rker wird, ist nicht machbar. Es deutet sich der Meereiseffekt in Abb. 5.20 an, da die
maximale Variabilita¨t in Gebieten vorkommt, die von der Reduktion des Meereises am meis-
ten betroffen sind, nicht aber in den mittleren oder niederen Breiten. Aufgrund fehlender
wissenschaftlicher Literatur zur SLP Variabilita¨t der Sommermonate im globalen Erwa¨r-
mungsszenario, konnten keine Vergleiche zu anderen Arbeiten gezogen werden.

6. Diskussion
6.1. Einfluss des arktischen Meereises auf das Winterklima im 20.
Jahrhundert
In dieser Arbeit wurde in einem hoch aufgelo¨sten Atmospha¨renmodell (ECHAM5.3) der
Einfluss von arktischem Meereis auf das Klima der Nordhemispha¨re zum einen im Winter
des 20. Jahrhunderts (Meereiseffekt) untersucht und zum anderen dieser Effekt im progno-
stizierten Sommerklima am Ende des 21. Jahrhunderts abgescha¨tzt. Um den Einfluss von
Meereis separat betrachten zu ko¨nnen, wurde im Modell die Meereisbedeckung der Arktis
ganzja¨hrig durch offenes Wasser am Gefrierpunkt ersetzt und die Analyse in Kapitel 4 auf
das 20. Jahrhundert, wo die anthropogen verursachte globale Erwa¨rmung im Vergleich zum
21. Jahrhundert noch gering ist, beschra¨nkt. Zudem fiel die Betrachtung auf die Jahreszeit
mit maximaler Meereisbedeckung (Januar bis Ma¨rz), um die gro¨ßtmo¨glichen Auswirkungen
im Klima erkennen zu ko¨nnen.
Der Luftdruck auf Meeresniveau reduziert sich im 20C, im Vergleich zu 20C−SI, u¨ber dem
arktischen Ozean entlang der kanadischen Ku¨ste (-6 hPa) und u¨ber dem Nordosten Nord-
amerikas bis in den Nordatlantik zwischen 30°N und 50°N (-3 hPa). U¨ber Nordasien und
Nordeuropa sowie Gro¨nland steigt der Luftdruck um bis zu +6 hPa. Dieses A¨nderungsmus-
ter widerspricht damit auf den ersten Blick der Erwartung, dass aus rein thermodynamischer
Sicht der Luftdruck am Boden abnimmt, wenn die Luft erwa¨rmt wird, da die Dichte der Luft
abnimmt. So ist eine großra¨umige Abnahme u¨ber den meereisfreien Fla¨chen des arktischen
Ozeans zu erwarten gewesen. Es a¨ndert sich jedoch die Dynamik der Atmospha¨re, da das
Sibirienhoch an Sta¨rke gewinnt und seinen Einfluss u¨ber dem Nordatlantik vergro¨ßern kann.
Zudem gibt es A¨nderungen im SLP bis 30°N, obwohl die su¨dlichste Lage der Eiskante bei
maximal 60°N liegt.
Die A¨nderungen der 2 m Temperatur ist in erster Linie ra¨umlich auf die Polarregion und
die hohen Breiten begrenzt. Dabei steigt die 2 m Temperatur direkt u¨ber dem arktischen
Ozean um bis zu +25 K und spiegelt die Durchschnittstemperatur sowie die ungefa¨hre La-
ge der Eiskante im 20C−SI wider, da die SST im 20C und 20C−SI identisch sind. Durch
bodennahe Winde, Diffusion und Wirbeltransporte wird das Erwa¨rmungssignal Richtung
Su¨den transportiert (maximal bis 40°N). U¨ber Zentralsibirien ku¨hlt sich die 2 m Lufttem-
peratur jedoch signifikant um -1 K bis -2 K ab. Dafu¨r ko¨nnten drei Prozesse verantwortlich
sein. Zum Ersten eine ha¨ufigere blockierende Hochdrucklage, durch einen schwa¨cheren MTG
und damit schwa¨chere Westwinde (Newson, 1973). Zum Zweiten die vera¨nderte ra¨umliche
SLP Verteilung u¨ber Asien im 20C, die vermehrt ku¨hlere kontinentale Luft aus no¨rdlichen
Breiten (aus Regionen ohne Erwa¨rmung) heran advehiert, Royer et al. (1990). Und zu guter
Letzt eine intensivierte Isolation des Sibirienhochs von umliegenden wa¨rmeren und feuch-
teren Luftmassen, die in einer versta¨rkten Abku¨hlung der Luft im Winter resultiert. Die
Temperaturzunahme u¨ber der Polarregion wird in der Ho¨he schwa¨cher und reicht bis in
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700 hPa Ho¨he, wa¨hrend die Abku¨hlung u¨ber Sibirien bis in das 500 hPa Niveau die ra¨umli-
che Struktur und Amplitude nicht a¨ndert.
Durch die Erwa¨rmung der Luft u¨ber der Arktis hebt sich das Geopotential u¨ber die gesamte
Luftsa¨ule bis ins 300 hPa Niveau und schwa¨cht den winterlichen Polarwirbel ab. Zusa¨tz-
lich zu diesem erwarteten ra¨umlichen Muster gibt es im Nordatlantik eine Hebung um ca.
+20 gpm bei 20°N und Absenkung um ca. -40 gpm bei 50°N, die nicht aus einer A¨nde-
rung der Temperatur in Bodenna¨he stammen ko¨nnen, da im 20C und 20C−SI von gleichen
Ausgangsbedingungen ausgegangen wird. Ausgangspunkt dieser A¨nderung der Dynamik
der Atmospha¨re ko¨nnte der SLP im Nordatlantik sein. Sinkt dieser am Boden, nimmt die
Konvergenz in diesem Bereich zu, was Luftmassen zum Aufsteigen zwingt und durch adia-
batische Expansion (Kompression) in ho¨heren Schichten zu einer Abku¨hlung (Erwa¨rmung)
fu¨hrt. Royer et al. (1990) schlugen diesen Mechanismus in ihrer Arbeit vor, da sie ein sehr
a¨hnliches Signal erhielten. Ein weiterer Beweis dieser Theorie ist die Temperatura¨nderungen
vom 700 hPa bis ins 300 hPa Niveau, die an den selben geographischen Stellen eine Erwa¨r-
mung bzw. Abku¨hlung aufweist.
Die relative Schichtdicke, ein Maß fu¨r die Schichtmitteltemperatur, zwischen 500 hPa und
1000 hPa wird durch die Erwa¨rmung u¨ber der Arktis gro¨ßer, wa¨hrend sie sich nicht zwischen
300 hPa und 500 hPa a¨ndert und die Tropopause dadurch angehoben wird.
A¨nderungen der Wa¨rmeflu¨sse zwischen 20C und 20C−SI sind auf die hohen Breiten und
Regionen u¨ber dem Ozean begrenzt. Es wird dort mehr latente und fu¨hlbare Wa¨rme in
die Atmospha¨re transportiert, wo Meereis durch offenes Wasser ersetzt wird. Su¨dlich der
Eiskante (im 20C−SI) nehmen die Wa¨rmeflu¨sse aus dem Ozean ab. U¨ber diese Gebiete wird
vorwiegend Luft mit arktischem Ursprung transportiert, wodurch ein geringerer vertikaler
Temperaturgradient vorherrscht und die Luft bereits zusa¨tzliche Feuchtigkeit aufgenommen
hat. Zudem nimmt die Windgeschwindigkeit in 10 m Ho¨he su¨dlich der Eiskante, im 20C−SI,
um ca. -1 ms−1 ab und u¨ber den meereisfreien Fla¨chen um bis zu +3 ms−1 zu. Dadurch wird
weniger Wa¨rme aus den no¨rdlichen Regionen der beiden Ozeane (Atlantik und Pazifik) weg
advehiert, jedoch entlang der arktischen Ku¨sten versta¨rkt Wa¨rme aus dem Ozean in andere
Bereiche advehiert und die Wa¨rmeflu¨sse in die Atmospha¨re nehmen zu.
Auch beim Niederschlag sind die A¨nderungen im 20C ra¨umlich auf Gebiete der Verringerung
der SIC begrenzt. U¨ber dem arktischen Ozean fa¨llt, durch den Anstieg des latenten Wa¨r-
meflusses, bis zu +50 mmMonat−1 mehr Niederschlag, wobei der konvektive Niederschlag
no¨rdlich von 70°N sprunghaft ansteigt und ca. 20 % - 30 % der Niederschlagszunahme u¨ber
der Arktis ausmacht. Die konvektive Niederschlagsform ist fu¨r einen vertikalen Transport
von Wa¨rme in ho¨here Luftschichten verantwortlich, die bei der Kondensation von Wasser
freigesetzt wird und erkla¨rt damit die, in der Ho¨he, begrenzte Erwa¨rmung der unteren Tro-
pospha¨re. Die Arktis wird keine Feuchtequelle fu¨r angrenzende Regionen.
Einen wichtigen Antrieb der atmospha¨rischen Zirkulation stellt der MTG dar. Dieser verrin-
gert sich nur in den unteren Schichten der Tropospha¨re (1000 hPa bis 700 hPa) vom Nordpol
bis in die Subtropen, am sta¨rksten no¨rdlich von 50°N um bis zu -15 K pro Breitenintervall
im 1000 hPa Niveau. Der Subtropenjet wird sta¨rker auf 30°N fokussiert und nimmt dort um
+1 ms−1 zu. Dagegen nimmt die zonale Windgeschwindigkeit im Bereich des Polarjets um
-1 ms−1 bis -3 ms−1 ab. Beide Windgeschwindigkeitsa¨nderungen erstrecken sich u¨ber die ge-
samte Luftsa¨ule. Eine weitere Folge des abgeschwa¨chten MTG ist eine Verlangsamung und
su¨dwa¨rtige Verlagerung der drei atmospha¨rischen Zellen, Hadley-, Ferrel- und Polarzelle, so-
wohl sichtbar in der Massenstromfunktion als auch in der vertikalen Windgeschwindigkeit.
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Als Maß fu¨r die Intensita¨t wird die Lage der no¨rdlichen Grenze der HZ benutzt, die sich in
diesem Experiment im 20C gegenu¨ber 20C−SI um 0,5° nach Su¨den verschiebt. Die meridio-
nale Umwa¨lzbewegung, u¨ber die Wa¨rme aus den Tropen in die hohen Breiten transportiert
wird, verliert an Sta¨rke.
Die fu¨hrenden Muster der Variabilita¨t des SLP im 20C−SI verlieren im 20C an Bedeutung,
da sie nur noch einen kleinen Teil der Gesamtvarianz erkla¨ren. Zudem wird das System im
20C komplexer, da zwei Moden mehr zur Beschreibung von 90 % der Gesamtvarianz beno¨-
tigt werden. Das dominante Muster der Variabilita¨t im 20C bleibt die AO, jedoch erkla¨rt
sie -10 % weniger Varianz, als im 20C−SI. Als zweiter und dritter wichtigster Mode kom-
men Muster zum Zuge, die im 20C−SI nicht in den ersten sechs EOF Mustern auftauchen
und damit dort weniger als 5 % erkla¨ren. Mode Nummer zwei besteht aus einem starken
Variabilita¨tssignal mit Kern u¨ber dem Ostpazifik und, mit gleichem Vorzeichen, u¨ber der
Labrador- und Karasee. Das dritte Muster sieht in der Struktur den A¨nderungen im SLP
sehr a¨hnlich, außer u¨ber dem Pazifik. Der schwa¨chere MTG schla¨gt sich in einer Abnahme
der Gesamtvariabilita¨t des SLP im 20C nieder.
Auch in den physikalisch leichter interpretierbaren REOF bleibt die AO der dominante Mo-
de, jedoch ist das Signal u¨ber der Arktis etwas mehr verschmiert und die Zentren in den
mittleren Breiten nach Westen verschoben. Die zweite REOF beschreibt das Nordpazifik
Muster, welches im 20C−SI erst in der fu¨nften REOF auftaucht. REOF Nummer drei weist
starke A¨hnlichkeiten zu den Vera¨nderungen im SLP auf, was bedeutet, dass die A¨nderungen
im SLP relativ wichtig fu¨r die Gesamtvariabilita¨t sind. Im 20C gibt es kein NAO typisches
Muster unter den ersten sechs REOF, ganz im Gegensatz zum 20C−SI, dort REOF Nummer
drei und fu¨nf. Hier schla¨gt sich die Abschwa¨chung der Luftdruckgegensa¨tze u¨ber dem Nord-
atlantik in den REOF nieder. Zudem sind zwei REOF faktisch Monopole, im Kontrolllauf
(20C−SI) gibt es jedoch nur Di- bzw. Tripole. Wie bei der EOF Analyse werden im 20C die
Amplituden der Muster etwas geringer und die ra¨umliche Struktur kleinskaliger, was sich
mit den A¨nderungen in der STD des SLP deckt.
Im Experiment wurde u¨ber eine Komponente in das Klimasystem drastisch eingegriffen und
das Meereis vollsta¨ndig entfernt. Obwohl dies in einem ra¨umlich begrenzten Gebiet, dem
arktischen Ozean und angrenzenden Ozeangebieten, stattfand, sind die Auswirkungen in
der gesamten Nordhemispha¨re bis in die Tropen und u¨ber die gesamte Luftsa¨ule bis zur
Tropopause zu beobachten. Die grundlegenden Mechanismen im Winterklima des 20. Jahr-
hunderts bleiben bestehen, werden jedoch in ihrer Sta¨rke und Ausdehnung modifiziert. So
bleibt z.B. das dominante Muster der Variabilita¨t des SLP erhalten, die folgende Moden
werden aber vera¨ndert. Die Dynamik der Atmospha¨re wird wesentlich durch das arktische
Meereis beeinflusst, was in der atmospha¨rischen Zirkulation, der zonalen Windgeschwindig-
keit und dem SLP erkennbar wird. Die Signale werden mit zunehmendem Abstand vom
Sto¨rungsgebiet schwa¨cher und schwieriger von natu¨rlichen Schwankungen zu unterscheiden.
Die Ergebnisse dieser Arbeit widersprechen keinem Resultat fru¨herer Studien, durch Fletcher
et al. (1973); Warshaw und Rapp (1973); Newson (1973); Royer et al. (1990); Murray und
Simmonds (1995), jedoch unterscheiden sie sich im Detail. Vor allem sind die Amplituden
der A¨nderungssignale zwischen den Modellla¨ufen mit und ohne (oder reduziertem) Meereis
kleiner, je ho¨her die Modelle mit der Zeit aufgelo¨st werden konnten. Das fu¨hrte außerdem
dazu, dass immer kleinskaligere Muster dargestellt werden. Im Gegensatz zu den bereits
genannten fru¨heren Studien, wurde in dieser Arbeit Wert auf signifikante Differenzen ge-
legt, wodurch nicht alle Pha¨nomene, Prozesse und Muster unter den verschiedenen Arbeiten
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verglichen werden konnten.
6.2. Abscha¨tzung des Meereiseffektes in zuku¨nftigen
Klimaprojektionen
Im Spa¨tsommer und Fru¨hherbst (ASO) am Ende des 21. Jahrhunderts (21C−SI) sinkt die
von Meereis bedeckte Fla¨che in der Arktis um 80 % bis 88 % gegenu¨ber dem 20C−SI, ist also
sehr stark reduziert. Damit besteht die Mo¨glichkeit den Einfluss von reduziertem Meereis
(Meereiseffekt) gegenu¨ber dem der globalen Temperaturzunahme abzuscha¨tzen. Der Meer-
eiseffekt ist in den untersuchten Parametern unterschiedlich stark ausgepra¨gt. Die Spanne
reicht von einem gut erkennbaren Signal bis zur vo¨lligen U¨berlagerung durch andere Ein-
flu¨sse der globalen Erwa¨rmung.
Der Einfluss von reduziertem Meereis ist im 21C−SI in der A¨nderung des mittleren SLP,
der Temperatur und dem MTG gut zu erkennen. Der Luftdruck sinkt u¨ber der gesamten
Arktis bis 60°N um -4 hPa sowie in den Subtropen um -1 hPa bis -2 hPa. Die Gebiete einer
SLP-Zunahme sind von der Fla¨che deutlich geringer und auf die Gebirgsregionen der Nord-
hemispha¨re begrenzt, das heißt, dass Masse in die Su¨dhemispha¨re verlagert wird. Durch die
verschiedenen Jahreszeiten ist im Sommer eine SLP-Zunahme u¨ber Asien, wie im Winter,
nicht unbedingt zu erwarten.
Die 2 m Temperatur erho¨ht sich in allen Gegenden der Nordhemispha¨re um +2 K bis +4 K
u¨ber den Ozeanen, +3 K bis +7 K u¨ber den Landfla¨chen und bis zu +10 K u¨ber den meer-
eisfreien Fla¨chen des arktischen Ozeans. Die extreme Temperaturzunahme im arktischen
Bereich, im Vergleich zu allen anderen Regionen, ist das Resultat des starken Meereis Ru¨ck-
gangs. Dieser Einfluss ist schwa¨cher im zonalen Mittel der Temperatur der Atmospha¨re zu
erkennen, wo die Temperaturzunahme in der Ho¨he u¨ber den Tropen mit bis zu +8 K (gegen-
u¨ber +7 K bei 80°N) intensiver und großra¨umiger ausfa¨llt. Außerdem ku¨hlt die Stratospha¨re
oberhalb von 100 hPa, bzw. 200 hPa no¨rdlich von 50°N, ab.
Der MTG a¨ndert sich im 21C−SI in der Ho¨he und in der Na¨he des Bodens unterschied-
lich. Im 1000 hPa Niveau ist der Effekt der reduzierten SIC mit einer lokalen Erwa¨rmung
der Arktis, durch eine Abnahme des MTG in den hohen Breiten, erkennbar. Wa¨hrend im
300 hPa Niveau der MTG um +1 K bis +2 K pro Breitenintervall zunimmt. In den Tropen,
wo die Tropopause sehr hoch ist, gelangt das Erwa¨rmungssignal in große Ho¨hen, wa¨hrend
die Stratospha¨re in etwa gleicher Ho¨he u¨ber dem Polargebiet abku¨hlt und der MTG somit
gro¨ßer wird.
Der Effekt von reduziertem Meereis ist in den fu¨hlbaren und latenten Wa¨rmeflu¨ssen nur
entlang der ehemaligen Eiskante (im 20C−SI) zu sehen. Die Wa¨rmeflu¨sse zwischen dem ark-
tischen Ozean und der Atmospha¨re a¨ndern sich im 21C−SI, gegenu¨ber 20C−SI, nicht. Der
vertikale Temperaturgradient zwischen dem meereisfreien arktischen Ozean und der daru¨ber
liegenden Luft ist im 21C−SI, durch die globale Temperaturzunahme, deutlich geringer. Ein
Merkmal aus dem Experiment (20C) ist jedoch entlang der Ostku¨ste Gro¨nlands bis in die
Karasee hinein, sowohl bei den latenten, als auch fu¨hlbaren Wa¨rmeflu¨ssen, zu sehen. Su¨dlich
der Eiskante (aus dem 20C−SI) wird weniger fu¨hlbare, jedoch mehr latente Wa¨rme an die
Atmospha¨re abgegeben. Die dort stark erwa¨rmte Luft kann mehr Wasserdampf, und damit
mehr latente Wa¨rme, aufnehmen und zum anderen verringert sich der Temperaturgradi-
ent zwischen der Ozeanoberfla¨che und den oberfla¨chennahen Luftmassen. Zusa¨tzlich nimmt
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die 10 m Windgeschwindigkeit u¨ber der Region um ca. +1 ms−1 zu, wodurch mehr latente
Wa¨rme wegtransportiert werden kann. Fu¨r den fu¨hlbaren Wa¨rmefluss in die Atmospha¨re
u¨berwiegt der Einfluss des geschwa¨chten vertikalen Temperaturgradienten.
Die einzige U¨bereinstimmung der Niederschlagsa¨nderungen zwischen dem 21C−SI - 21C−SI
und 20C - 20C−SI ist die Zunahme im zonalen Mittel no¨rdlich von 60°N. Durch die Er-
wa¨rmung der Atmospha¨re ist ein genereller Anstieg des Niederschlages in den Tropen und
no¨rdlich von 60°N zu verzeichnen, da wa¨rmere Luft mehr Wasserdampf aufnehmen kann
(intensivierter hydrologischer Kreislauf). Wa¨hrend bei der Reduktion des Meereises im 20C
der konvektive Niederschlag ab 70°N zum Nordpol hin sprunghaft ansteigt, bleibt dieser im
21C−SI knapp bei null und die Niederschlagszunahme wird u¨ber der Arktis alleine durch die
stratiforme Niederschlagsart realisiert. In der ra¨umlichen Verteilung nimmt der Niederschlag
in den Tropen deutlich zu, u¨ber den hohen Breiten nur in lokal begrenzten kleinen Gebieten.
Eine Zunahme u¨ber den Nordatlantik, wie im 20C, ist im 21C−SI nicht zu verzeichnen.
Die Auswirkungen des globalen Temperaturanstiegs u¨berlagern die der reduzierten SIC bei
den A¨nderungen der STD des SLP und der 2 m Temperatur in großem Maße. Nur in einer
Abnahme der STD des SLP u¨ber der zentralen Arktis stimmen beide u¨berein, wa¨hrend im
21C−SI die Variabilita¨t aus der Arktis in die hohen Breiten verlagert wird und in den Tropen
abnimmt. Bei der 2 m Temperatur nimmt die STD u¨ber den mittleren Breiten fast u¨berall
um eine halbe STD zu, nur entlang der Ostku¨ste Gro¨nlands bis in die Karasee verringert
sie sich. Im 20C nahm die Variabilita¨t großfla¨chig u¨ber der gesamten Arktis, speziell der
Karasee, ab.
Die großskalige Zirkulation der Atmospha¨re im Klimaszenario zum Ende des 21. Jahrhun-
derts nimmt an Sta¨rke zu und verlagert sich weiter no¨rdlich. Ein Grund ist die unterschiedli-
che A¨nderung des MTG im 21C−SI in verschiedenen Ho¨hen, gegenu¨ber dem 20C−SI. Dabei
schla¨gt sich der Meereiseffekt als Gegenspieler zur globalen Temperaturzunahme nieder, was
u¨ber die Lage der no¨rdlichen Grenze der Hadleyzelle zu erkennen ist. Obwohl diese sich im
20C um ca. 0,5° nach Su¨den verlagert, verschiebt sich die Grenze im Klimaszenario um 1°
bis 2° nach Norden. Ebenso nimmt der Subtropenjet an Sta¨rke zu und verla¨uft etwas ho¨her.
Des Weiteren ist die nordwa¨rts Verlagerung der drei atmospha¨rischen Zellen in der Mas-
senstromfunktion sowie der vertikalen Geschwindigkeit gut zu erkennen. Einen weiteren
Hinweis auf das Zusammenspiel zwischen reduzierter SIC und dem globalen Temperaturan-
stieg, liefert die Arbeit von Butler et al. (2010). In einem vereinfachten globalen Klimamodell
untersuchten sie die Auswirkung verschiedener Erwa¨rmungs- und Abku¨hlungsmuster in der
Atmospha¨re, die typischerweise in Klimaszenarien gefunden werden. Dabei kombinierten sie
eine bodennahe Erwa¨rmung und eine Abku¨hlung der Stratospha¨re in der Polarregion sowie
eine Erwa¨rmung der oberen Tropospha¨re in den Tropen. Die Kombination der Erwa¨rmungs-
muster ergibt ein anderes Resultat, als die Summe der drei einzelnen Antriebe. Es entstehen
also nicht lineare Prozesse, wodurch eine exakte Quantifizierung der verschiedenen Einflu¨sse
unmo¨glich wird. Die Erwa¨rmung am Pol wirkt dabei den anderen zwei erwa¨hnten Effekten
entgegen. Aus der, zum 20C entgegengesetzten, Verlagerung des zonalen Windes und der
Verschiebung der Zellen, la¨sst sich der abschwa¨chende (bzw. entgegenwirkende) Einfluss von
reduziertem Meereis auf das Klima im Spa¨tsommer gegenu¨ber der globalen Erwa¨rmung, in
diesem Modell, ableiten.
In den Monaten August, September, Oktober sind, aufgrund des schwa¨cheren MTG, die
Luftdruckgegensa¨tze und damit die Muster der Variabilita¨t des SLP geringer ausgepra¨gt
als im Winter. Zudem ist nur die fu¨hrende EOF klar von den restlichen Mustern getrennt
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und kann als physikalisch sinnvoll betrachtet werden. Die Anzahl der effektiven ra¨umlichen
Freiheitsgrade a¨ndert sich zwischen 20C−SI und 21C−SI praktisch nicht (10,03 gegenu¨ber
10,13), dafu¨r die ra¨umlichen Muster. Das AO a¨hnliche Muster (erste EOF) wird im 21C−SI
durch ein viel sta¨rkeres Variabilita¨tsmuster u¨ber der Arktis, mit Kern u¨ber der Beringstra-
ße, ersetzt und die Gegenpole u¨ber Pazifik und Atlantik sind kaum mehr vorhanden. Die
zweite EOF im 21C−SI weist eine vo¨llig andere Struktur als im 20C−SI auf, die jedoch
A¨hnlichkeiten zur ersten EOF im 20C−SI besitzt.
Die rotierten EOF Moden geben ein differenziertes Bild, da sich hier von den ersten sechs
REOF nur drei im 21C−SI vera¨ndern. Der fu¨hrende Mode, der starke A¨hnlichkeiten zur
ersten EOF besitzt, bleibt in leicht vera¨nderter Form im 21C−SI bestehen. Ebenso die Mo-
den vier und fu¨nf, in vertauschter Reihenfolge und etwas ra¨umlich verschoben. Durch die
A¨nderungen der STD des SLP, erlangen im 21C−SI andere Moden, als im 20C−SI, an Be-
deutung.
Durch die anthropogen verursachte globale Erwa¨rmung entstehen A¨nderungen in den analy-
sierten Parametern, die denen des separiert betrachteten Meereiseffekts nur in Teilen a¨hnlich
sind. Ein direkter Vergleich hat seine Grenzen, da die Auswirkungen der beiden Prozesse
nicht willku¨rlich linear miteinander in Verbindung gebracht werden ko¨nnen, sondern even-
tuelle nicht lineare Beziehungen bestehen. Deser et al. (2010, S. 334) weisen in ihrer Arbeit
zum Beispiel darauf hin, dass es je nach geographischer Lage der SIC A¨nderungen in der
Arktis und abha¨ngig von der Jahreszeit unterschiedliche Auswirkungen auf die atmospha¨ri-
sche Zirkulation gibt. Trotzdem konnte gezeigt werden, dass die Reduktion von Meereis im
Spa¨tsommer und Fru¨hherbst am Ende des 21. Jahrhunderts einen Einfluss auf das Klima
der Nordhemispha¨re besitzt und trotz eines globalen Anstiegs der Temperaturen, in Teilen,
identifizierbar ist.
6.3. Schwa¨chen des Experiments
Der drastische Eingriff in das Klimasystem, durch die Entfernung einer Klimakomponente
- Meereis - ist in dieser Form nicht auf die Realita¨t u¨bertragbar. Vielmehr dient das Ex-
periment zur Herauskristallisierung der Prozesse, die durch das Meereis gesteuert werden.
Eine plo¨tzliche vollsta¨ndige Reduktion des Meereises ist unrealistisch. Jedoch ko¨nnte die
SIC in den Sommermonaten eines zuku¨nftigen Klimas, im Zuge der anthropogenen globalen
Erwa¨rmung des Klimas, nahezu vollsta¨ndig reduziert werden. Die Abscha¨tzung der Effekte
von drastisch reduzierter SIC gegenu¨ber den Mechanismen der prognostizierten globalen
Erwa¨rmung im Sommerklima am Ende des 21. Jahrhunderts konnten nicht exakt durch-
gefu¨hrt werden, da die Untersuchung des Meereiseffekts fu¨r der Winterjahreszeit erfolgte,
die atmospha¨rischen Prozesse im Winter und Sommer aber teilweise verschieden sind. Eine
Betrachtung des zuku¨nftigen Winterklimas ha¨tte jedoch zu Problemen mit der Trennung
beider Effekte gefu¨hrt.
Einen sogenannten Kipp-Punkt, an dem der Prozess des Meereisverlusts irreversibel wird, ist
nach einer neuen Studie von Tietsche et al. (2011) sehr unwahrscheinlich. Ihren Ergebnissen
zu Folge erholt sich das arktische Meereis nach zwei bis drei Jahren vollsta¨ndig (bezogen
auf die Fla¨che, nicht auf das Volumen), nachdem im Sommer die SIC auf null gesetzt wur-
de. Durch die Eis-Albedo-Ru¨ckkopplung (schematische Darstellung in Abb. 6.1) wird die
Abnahme von Meereis in den Sommermonaten zuna¨chst intensiviert, ab dem Herbst wird
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diese zusa¨tzliche Wa¨rme jedoch wieder versta¨rkt an die Atmospha¨re abgegeben, was durch
das noch du¨nne Meereis zusa¨tzlich begu¨nstigt wird (Tietsche et al., 2011). Allein durch
die negative Strahlungsbilanz im Winter der hohen Breiten, wird der arktische Ozean in
dieser Zeit immer mit Meereis bedeckt sein. Zudem kann der Ozean wahrscheinlich nicht so
viel Wa¨rme aufbringen, um das schwimmende Meereis komplett zu schmelzen, da er durch
den Salzgehalt sehr stark geschichtet ist. Diese Schichtung fu¨hrt dazu, dass eine Tiefenkon-
vektion1 sowie turbulente Vermischung mit tieferen Wasserschichten verhindert wird, was
den Wa¨rmetransport nach oben klein ha¨lt (Raymo et al., 1990, S. 380). Dabei spielen die
großen Flu¨sse, wie Jennisei und Ob sowie der Einstrom durch die Beringstraße, mit ihrem
Eintrag von (relativ) su¨ßem Wasser eine entscheidende Rolle, um die Pyknokline2 aufrecht
zu erhalten (Royer et al., 1990).
kw Ein-
strahlung
Temperatur ↑ Meereis ↓
Albedo ↓Absorption ↑
+
+
+
+
Abbildung 6.1.: Schema der Eis-Albedo-Ru¨ckkopplung. Antrieb ist die kurzwellige (kw)
Strahlung der Sonne. Steigt Temperatur an, schmilzt Meereis, was Albedo u¨ber offenem Wasser
drastisch erho¨ht. Das fu¨hrt zu vermehrter Absorption und einer weiteren Erwa¨rmung.
Ein limitierender Faktor in dem hiesigen Experiment ist die Beschra¨nkung auf ein reines
Atmospha¨renmodell. Das ermo¨glicht sehr hohe ra¨umliche Auflo¨sungen beru¨cksichtigt aber
nicht den, vor allem in der Arktis, wichtigen Ozean, denn der Ozean und die Atmospha¨re
ko¨nnen bei diesem Modellaufbau nicht miteinander kommunizieren. So bleibt die SST kon-
stant bei -1,76°C und kann nicht auf eine Erwa¨rmung der Luft oder die vera¨nderte Albedo
von Wasser reagieren. Damit stellt der Ozean ein unendliches Wa¨rmereservoir dar. Zudem
kann im Sommer nicht vermehrt Wa¨rme aufgenommen und im Winter abgegeben werden.
6.4. Ausblick
Weitere Sensitivita¨tsexperimente bezu¨glich Meereis sind von großem Interesse, damit der
Effekt von Meereis besser quantifiziert werden kann. Um den Einfluss der anthropogen ver-
ursachten Erwa¨rmung und den von reduziertem Meereis zu separieren, wa¨re ein Modellauf-
bau notwendig, der die atmospha¨rischen Bedingungen, z.B. am Ende des 21. Jahrhunderts
mit dem A1B-Szenario, simuliert und dabei die Meereis Bedingungen des 20. Jahrhunderts
fixiert la¨sst. Damit ko¨nnte eine bessere Einscha¨tzung des Einflusses der beiden Effekte, u.a.
1Vertikale Vermischung von warmem Oberfla¨chen- mit kaltem Tiefenwasser
2Region des sta¨rksten vertikalen Dichtegradienten zwischen zwei Wasserschichten unterschiedlicher Dichte.
Beeinflusst durch Temperatur (Thermokline) und Salzgehalt (Halokline).
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mit Blick auf die Zukunft, erfolgen. Ebenso ko¨nnte die Frage beantwortet werden, ob beide
Prozesse linear oder nicht-linear miteinander wirken.
In dieser Arbeit wurden fu¨r die Analyse Monatsmittel verwendet, womit Prozesse auf ku¨r-
zeren Zeitskalen ausgeschlossen sind. Es wa¨re interessant zu untersuchen, wie sich z.B. die
Lage und Sta¨rke von Tiefdruckgebieten der mittleren und hohen Breiten in diesem Modell
vera¨ndert oder nicht. Arbeiten von u.a. Murray und Simmonds (1995); Alexander et al.
(2004); Deser et al. (2000) haben bereits Untersuchungen dahin gehend vorgenommen.
A. Statistische Verfahren
Die nachfolgenden Definitionen der genutzten statistischen Methoden stammen aus
Dommenget (2008) sowie von Storch und Zwiers (1999) und sind in der diskretisierten
Form angegeben, da die Modelldaten in diskreter Form auf einem Gitter (geographische
La¨nge und Breite, Ho¨henlevel) vorliegen. Meist kann man dabei die Integrale (kontinuierli-
che Form) durch Summenzeichen (diskrete Form) ersetzen.
A.1. Mittelwert
Das erste statistische Moment einer Zeitreihe Xˆ = {x1, x2, ..., xn} ist der Mittelwert µˆ:
µˆ =
1
n
n∑
i=1
xi (A.1)
Bei der Berechnung eines Mittelwertes u¨ber eine Fla¨che wird u¨ber die geographische La¨nge
und Breite gemittelt. Hierbei muss eine Fla¨chengewichtung erfolgen, da Gitterpunkte am
Pol na¨her zusammen liegen als am A¨quator (kugelfo¨rmige Gestalt der Erde). Die Werte
auf dem Modellgitter werden mit der Quadratwurzel des Kosinus der Breite gewichtet und
somit sichergestellt, dass die Fla¨chen zwischen den Gitterpunkten entsprechend ihrer Gro¨ße
in spa¨tere Berechnungen eingehen.
A.2. Varianz und Standardabweichung
Das zweite statistische Moment ist die Varianz σˆ2 und ein Maß fu¨r die Variabilita¨t der
Zeitreihe Xˆ. Die Quadratwurzel der Varianz ergibt die Standardabweichung σˆ und gibt die
Breite (Streuung) der Verteilung an.
σˆ =
√√√√ 1
n− 1
n∑
i=1
(xi − µ)2 (A.2)
Beide ko¨nnen nur positive Werte annehmen und haben die Einheit der Zeitreihe Xˆ. Fu¨r
normalverteilte Zufallsgro¨ßen liegen 68, 3 % im Intervall µˆ± 1 σˆ, 95, 4 % im Intervall µˆ± 2 σˆ
und 99, 7 % im Intervall µˆ± 3 σˆ.
Das dritte und vierte statistische Moment sind die Schiefe γˆ1 und die Kurtosis γˆ2 (ein Maß
fu¨r die Wo¨lbung).
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A.3. Kovarianz und Kovarianzmatrix
Xˆ und Yˆ seien jeweils Stichproben von Anomalien mit Mittelwert µˆ = 0, so dass folgende
Vektorschreibweise gilt:
Xˆ = {x1, x2, ..., xn} = ~X und Yˆ = {y1, y2, ..., yn} = ~Y (A.3)
Um das Verhalten von 2 Zeitreihen zu beschreiben, wa¨hlt man die Kovarianz.
σ̂2xy =
1
n− 1〈
~X|~Y T 〉 (A.4)
Im Gegensatz zur Varianz kann die Kovarianz positive und negative Werte annehmen. Posi-
tive Werte zeigen ein gleich gerichtetes Verhalten, negative ein gegenla¨ufiges Verhalten an.
Die Kovarianz beschreibt aber nur die Richtung, nicht die Sta¨rke des Zusammenhangs, dazu
wird die Regression (Abschnitt A.4) beno¨tigt.
Berechnet man die Kovarianz zwischen allen (Gitter-)Punkten eines Feld, erha¨lt man die
Kovarianzmatrix, eine symmetrische quadratische Matrix der Gro¨ße (m × m), wobei m die
Anzahl der Gitterpunkte in zonaler Richtung multipliziert mit der Anzahl der Gitterpunkte
in meridionaler Richtung ist. Sie ist der Ausgangspunkt der EOF Analyse Techniken. Fu¨r
die zwei Zeitreihen ~X und ~Y sieht die Kovarianzmatrix Σ wie folgt aus:
Σ =
(
σ̂2xx σ̂2xy
σ̂2xy σ̂2yy
)
(A.5)
Die Diagonalen beschreiben die Varianz am jeweiligen Punkt, die Kovarianz zwischen allen
Punkten ist in den Zeilen und Spalten zu finden.
A.4. Lineare Regression
Ausgangspunkt ist ein linearer Zusammenhang zwischen den Zeitreihen Xˆ und Yˆ :
Yˆ = aXˆ + b+ ˆ (A.6)
wobei a die Steigung (Regressionskoeffizient), b ein konstanter Versatz und ˆ der Anteil von
Yˆ der nicht u¨ber Xˆ erkla¨rt werden kann ist. a ist das Verha¨ltnis der Kovarianz zur Varianz
von Xˆ und besitzt die Einheit der benutzten Variablen:
a =
1
n
n∑
i=1
(xi − µx) (yi − µy)
σ̂2x
(A.7)
Wa¨hrend die Korrelation beschreibt in welcher Richtung sich beide Variablen zueinander
verhalten, gibt die Regression an in welchem Verha¨ltnis sie das tun.
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A.5. Signifikanztests
A.5.1. Jarque-Bera Test
Die Test Statistik JB berechnet sich u¨ber:
JB =
n
6
(
γˆ21 +
(γˆ2 − 3)2
4
)
(A.8)
mit γˆ1 =
1
n− 1
n∑
i=1
(
xi − µ
σˆ
)3
(A.9)
und γˆ2 =
1
n− 1
n∑
i=1
(
xi − µ
σˆ
)4
(A.10)
A.5.2. Student’s t-Test
Die Testvariable t fu¨r den zweiseitigen Test wird wie folgt berechnet:
t =
µ̂x − µ̂y
Sp
√
1
nx
+ 1ny
(A.11)
mit Sp =
√√√√(nx − 1)σ̂2x + (ny − 1)σ̂2y
nx + ny − 2 (A.12)
Sp ist der zusammengefasste Scha¨tzwert der Varianzen σ̂2x von Xˆ und σ̂
2
y von Yˆ , nx und ny
die Anzahl der Freiheitsgrade in den Zeitreihen Xˆ und Yˆ . Der t-Wert wird dann mit der t-
Verteilung verglichen, die z.B. in von Storch und Zwiers (1999, Anhang F) aufgelistet ist. Fu¨r
den Test wird angenommen, dass es sich um unabha¨ngige, normal verteilte Zufallsvariablen
mit gleicher, aber unbekannter Varianz handelt.
A.5.3. Fisher F-Test
Die Testvariable F ist das Verha¨ltnis der beiden Varianzen:
F =
σˆ2x
σˆ2y
(A.13)
Dieser F -Wert wird mit dem Wert der Fisher-Verteilung Fp;nx;ny verglichen, der sich fu¨r
das gegebene Konfidenzintervall p und die Freiheitsgrade nx und ny ergibt, und z.B. in von
Storch und Zwiers (1999, Anhang G) aufgelistet ist. Dabei wird wiederum davon ausgegan-
gen, dass beide Zeitreihen unabha¨ngig voneinander und normal verteilt sind.
A.6. EOF Analyse
Bei der Zerlegung der Datenmatrix D, mit der Dimensionen Zeit und Ort (T × S), startet
man von der Kovarianzmatrix (A.3) aus und nutzt die Eigenschaft, dass symmetrische qua-
dratische Matrizen der Gro¨ße (S × S) diagonalisierbar sind und m reelle Eigenwerte sowie
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zueinander orthogonale Eigenvektoren besitzen. Die Zerlegung von D ergibt:
D(T × S) = Ψ(T ×N) · Λ(N ×N) ·Π(N × S) (A.14)
wobei die Matrix Ψ die ra¨umlichen EOF Muster und Π die PC-Zeitreihen entha¨lt. Λ ist
eine Diagonalmatrix, die die Wurzel der Eigenwerte
√
λi auf der Hauptdiagonalen entha¨lt.
In Kapitel 3.2 wurden die Bedingungen fu¨r die Hauptkomponentenanalyse (PCA) als Ver-
fahren zur Zerlegung von D beschrieben, woraus sich als Ansatz fu¨r die Moden ein Maxi-
mierungsproblem ergibt, das zu den Eigenwerten der Kovarianzmatrix Σ fu¨hrt, die u¨ber das
charakteristische Polynom berechnet werden:
det (Σ− λIS) = 0 (A.15)
mit der Einheitsmatrix IS (S × S). Die Eigenvektoren, also die EOF Muster, erha¨lt man
aus
(Σ− λiIS) · ~pii = 0 (A.16)
die nach abnehmender Gro¨ße der Eigenwerte geordnet werden. Die Erkla¨rte Varianz der
EOF Muster erha¨lt man aus:
evi =
λi · 100
n∑
j=1
λj
% (A.17)
Die PC-Zeitreihen der EOF Moden werden u¨ber Gleichung A.14 berechnet. Alle EOF Mus-
ter, sowie die PC-Zeitreihen, sind jeweils orthogonal zueinander:
〈~pii|~piTj 〉 = 0 (A.18)
〈~ψTi |~ψj〉 = 0 (A.19)
Zur Berechnung der EOF wurde eine Matlab-Funktion von Bayr (2010, Anhang B.1) ge-
nutzt. Dabei werden die EOF Muster mit den Eigenwerten
√
λi skaliert, so dass sie die
Einheit der Ausgangsvariablen haben, und die PC-Zeitreihen eine Standardabweichung von
1.
Effektive Anzahl an ra¨umlichen Freiheitsgraden
Bretherton et al. (1999) untersuchten die effektive Anzahl von ra¨umlichen Freiheitsgraden
Nspatial. Fu¨r die hier vorliegende Analyse wird deren Gl. (4) auf Seite 1992 verwendet:
Nspatial =
1∑n
i=1 ev
2
i
(A.20)
Ungefa¨hr 90 % der Varianz werden mitNspatial Mustern erkla¨rt. Somit kann man abscha¨tzen,
wie komplex ein System ist.
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Unsicherheit in der erkla¨rten Varianz
Auch Eigenwerte haben Unsicherheiten. North et al. (1982, Gl. (24), Seite 702) leitete dafu¨r
in erster Na¨herung (Daumenregel) eine Gleichung her:
∆evi = evi
√
2
n
(A.21)
wobei n die Anzahl der Freiheitsgrade des Datensatzes ist, der zur Berechnung der EOF
Analyse benutzt wurde (hier n=32).
A.7. Rotierte EOF Analyse
Die Definition der REOF wurden aus Hannachi et al. (2007) entnommen. Die n fu¨hrenden
EOF Muster bilden eine Matrix Un = (u1, u2, . . . un) mit der Dimension (p× n). Um die
REOF B zu erhalten, mu¨ssen auf die unrotierten EOF eine Rotationsmatrix R (N × N)
angewandt werden, so dass gilt:
B = UnR (A.22)
wobei R in dieser Arbeit orthogonal gewa¨hlt wird. Durch die Wahl von R wird das Verein-
fachungskriterium bestimmt, das maximal erfu¨llt werden soll. Das Maximierungsproblem
wird u¨ber
max f(UnR) (A.23)
ausgedru¨ckt. Dabei stellt die Funktion f() das Rotationskriterium dar. Gl. A.23 muss ent-
sprechend der Bedingung, dass
RRT = RTR = In (A.24)
gilt, wobei In die Einheitsmatrix (n×n) ist, gelo¨st werden. Der am ha¨ufigsten, so auch hier,
verwendete Algorithmus zur Rotation ist VARIMAX. Seien bif , i = 1, . . . , p und j = 1, . . . , n
die Elemente der REOF Matrix B A.22, das heißt bij = [B]ij . Die orthogonale VARIMAX
Rotation maximiert dann das Vereinfachungskriterium durch:
max
f(B) = n∑
k=1
p p∑
j=1
b4jk −
 p∑
j=1
b2jk
2 (A.25)
mit n als Anzahl der unrotierten EOF (hier n = 20). Der Ausdruck in eckigen Klammern ist
proportional zur ra¨umlichen Varianz der quadrierten rotierten Vektoren~bk = (b1k, . . . , bpk)
T .
Die Moden werden so lange rotiert bis die Varianz der Vektoren maximal ist. VARIMAX
versucht demnach die Struktur der Muster zu vereinfachen, indem sie die EOF durch Ro-
tation gegen 0 oder ±1 dru¨ckt, also wichtige Moden wichtiger und weniger wichtig Moden
unwichtig werden zu lassen. Die REOF werden danach entsprechend ihrer Norm (”squa-
red norm”), die ein Maß fu¨r die erkla¨rte Varianz ist, absteigend geordnet. Die fu¨hrenden
REOF sind durch ihre maximierte Varianz leichter zu interpretieren. Statt der EOF Moden
ko¨nnen auch, wie in dieser Arbeit, die mit ihren Eigenwerten skalierten EOF Moden oder
PC-Zeitreihen rotiert werden.
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